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RE´SUME´
Dans ce me´moire, deux me´thodes d’estimation d’e´clairement incident a` la surface de
l’Arctique sont e´value´es. Une base de donne´es in situ a e´te´ constitue´e a` partir de 16
campagnes oce´anographiques en Arctique. Pour les dates ou` l’e´clairement est mesure´,
les estimations d’e´clairement journalier incident a` la surface obtenues a` partir des satel-
lites de la couleur de l’eau (Frouin et al. 2003) et a` partir des satellites me´te´orologiques
(Be´langer et al. 2013) sont produites. De meˆme, un exercise de comparaison entre les
estimations satellitaires est produit pour l’anne´e 2004 sur tout le territoire Arctique. La
comparaison entre les donne´es observe´es et les donne´es estime´es a` partir des satellites
me´te´orologiques donnent un biais de 6% et une quadratique moyenne 33%. La comparai-
son entre les observations et les satellites de la couleur de l’eau donnent un biais de 2% et
20%. Finalement, la diffe´rence moyenne entre les estimations des 2 me´thodes d’estima-
tion satellitaires pour tout l’Arctique pour l’anne´e 2004 est de 0,29 Einstein/m2/jour
avec un e´cart-type de 6,78 Einstein/m2/jour. Les re´sultats montrent entre autres que
la me´thode qui utilise les satellites de la couleur de l’eau est plus pre´cise pour estimer
l’e´clairement sur une petite superficie puisqu’elle rend mieux les variations locales dans
l’e´clairement. La me´thode qui utilise les satellites me´te´orologique est plus pre´cise pour
estimer l’e´clairement sur une grande superficie, puisqu’elle est moins restreinte dans les
conditions qui permettent de fournir une estimation. Ainsi, la me´thode qui utilise les
satellites me´te´orologiques montre qu’un e´clairement annuel de l’Arctique de 38% n’est
pas prise en compte par les satellites de la couleur de l’eau.
In this thesis, two methods estimate downwelling irradiance at the surface of the Arctic
are evaluated. A database was built from 16 oceanographic campaigns. For the dates
where the downwelling irradiance is measured, daily downwelling irradiance estimates
at the surface were obtained from ocean color satellites (Frouin et al. 2003) and from
meteorological satellites (Be´langer et al. 2013). Also, a comparison exercise is produced
between both methods for the year 2004 over the Arctic. The comparison between in situ
and ocean color data yeilded a bias of 6% and an RMSE 33%. The comparison between
in situ and the meteorological satellite estimates yeilded et 2% et 20% respectively.
Finally, the difference between both methods has a mean of 0.29 Einstein/m2/day
and a standard deviation of 6.78 Einstein/m2/day. The results show the method using
ocean color satellite is more precise to estimate the irradiance on a small surface since it
better reflects the irradiance local variations. The method that uses the meteorological
satellites is more precise to estimate large surfaces since it is less constrained with the
conditions that inhibit the processing of estimates. Thus, the method that uses the
meteorological satellites shows that an annual irradiance of 38% over the Arctic is not
captured with the ocean color satellites.
xiv
Mots-cle´s : E´clairement incident a` la surface, Oce´an Arctique, Production Primaire,
Couleur de l’eau, Processus photochimiques, Nuages Glace de mer
Keywords : Downwelling irradiance, Arctic Ocean, Primary production, Ocean Color,
Photochemical processes, Clouds and Sea ice
INTRODUCTION
Les interactions qui existent entre le sol, l’oce´an et l’atmosphe`re sont impacte´es par
l’industrialisation du dernier sie`cle. Les e´missions de gaz a` effet de serre re´sultant des
activite´s anthropiques modifient en profondeur les cycles bioge´ochimiques, en particulier
celui du carbone, ayant ainsi des re´troactions positives sur le re´chauffement climatique.
Un des principaux acteurs de ce cycle est le phytoplancton. Il est essentiel d’e´tudier ce
micro-organisme, responsable d’environ la moitie´ de la fixation du carbone a` l’e´chelle
plane´taire et en partie de la pompe biologique qui permet la se´questration du dioxyde de
carbone atmosphe´rique dans les profondeurs de l’oce´an global (Bates et Mathis, 2009).
Pour se de´velopper, le phytoplancton a besoin de deux e´le´ments : les nutriments et
la lumie`re du soleil. L’Arctique subit actuellement les plus rapides et les plus se´ve`res
changements de la plane`te. La tempe´rature s’y re´chauffe a` un rythme deux fois plus
rapide que la plane`te dans son ensemble (IPCC, 2013). Les mode`les pre´disent la dis-
parition de la banquise pluriannuelle pour la fin du sie`cle (Stroeve et al., 2007), mais
les observations laissent croire que cette situation pourrait survenir avant 2050 (Over-
land et Wang, 2013). Les conse´quences de ces changements environnementaux sur les
e´cosyste`mes marins, en particulier sur le phytoplancton, restent difficiles a` mesurer et a`
pre´voir. Cependant, sachant que le couvert de glace limite grandement la pe´ne´tration de
la lumie`re dans l’oce´an, on peut affirmer que le re´chauffement sera accompagne´ d’une
augmentation significative de lumie`re disponible pour la photosynthe`se dans l’oce´an
(Arrigo et al., 2008). La te´le´de´tection par satellite est un outil puissant pour obtenir
des donne´es sur des milieux peu accessibles comme l’Arctique. Le caracte`re synoptique
et l’acquisition fre´quente des observations satellitaires de l’oce´an permettent de faire
le suivi temporel et spatial du phytoplancton et de la lumie`re. Compte tenu de ce qui
pre´ce`de, c’est un excellent outil pour e´tudier l’e´volution des biotopes marins en Arctique.

CHAPITRE I
MISE EN CONTEXTE
La circulation des e´le´ments engendre´e entre les syste`mes atmosphe´riques et biosphe´riques
est essentielle a` la vie. L’e´tude de´taille´e des processus qui re´gissent le comportement de
cette e´nergie est donc primordiale. La principale source de forc¸age radiatif terrestre est
l’e´nergie de´gage´e par le soleil. En particulier, l’e´nergie solaire est le moteur des processus
tels la production primaire et le re´chauffement de la surface plane´taire, dont l’effet est
maintenant amplifie´e par l’e´mission de carbone d’origine anthropique dans l’atmosphe`re.
L’e´nergie solaire est centrale dans l’e´tude des cycles bioge´ochimiques globaux.
L’oce´an Arctique est a` ce jour encore couvert par la glace pluriannuelle, mais ce couvert
tend a` diminuer depuis les dernie`res de´cennies (Comiso et al., 2008). La superficie et
l’e´paisseur de glace changent e´galement au courant des saisons. Elles jouent un roˆle im-
portant sur la pe´ne´tration de la lumie`re dans la colonne d’eau (Perovich et al., 2007).
Bien que la pre´sence de glace de mer limite la pe´ne´tration de la lumie`re dans la majeure
partie de l’Oce´an Arctique, la production biologique y est malgre´ tout significative (Sak-
shaug, 2004). Les changements de type naturel et anthropique dans le forc¸age radiatif
plane´taire jouent un roˆle important sur la calotte glacie`re arctique et les conse´quences
de ces changements demeurent incertains (Masson-Delmotte et al., 2013; Myhre et al.,
2013; Adam de Villiers et al., 2010). Nous avons donc inte´reˆt a` nous pencher sur la
re´partition spatiale et temporelle d’e´nergie solaire qui entre dans le syste`me et sur les
phe´nome`nes qui les controˆlent. Ces changements ont un impact notable sur l’e´cologie
du phytoplancton, sur la boucle microbienne et sur l’efficacite´ de la pompe biologique.
4Le phytoplancton est a` la base de la chaˆıne trophique et joue un roˆle absolument cru-
cial pour les e´cosyste`mes arctiques. Sa production y est surtout limite´e par la lumie`re
(luminosite´ annuelle restreinte, pre´sence de nuages et de glace de mer) mais aussi par
les nutriments, en particulier ceux qui contiennent de l’azote. Le phytoplancton fixe le
carbone inorganique suite a` l’absorption de la lumie`re visible que de´clenche le processus
de photosynthe`se et produit de l’oxyge`ne et de la matie`re organique. Ensuite, la matie`re
organique est consomme´e par les bacte´ries qui recyclent les nutriments (nitrates et phos-
phates) qui sont re´utilise´s par le phytoplancton. L’interaction entre le phytoplancton, les
bacte´ries et les virus se nomme la boucle microbienne. C’est cette production primaire,
dite re´ge´ne´re´e, qui dominent dans les oce´an stratifie´s comme celui de l’Arctique. La
production qui e´chappe au recyclage dans la zone euphotique est exporte´e dans le fond
de l’oce´an sous forme de particules et de de´tritus, contribuant a` la pompe biologique
(Yool et al., 2013). Elle est a` peu pre`s e´gale a` la production nouvelle qui se base sur
l’injection de nutriments dans la zone euphotique par les processus physiques comme la
turbulence et les remonte´es d’eau profondes (upwellings). En ge´ne´ral, les syste`mes qui
pie`gent le plus de carbone sont ceux qui ont le plus d’apport de nutriments nouveaux
(Slagstad et al., 2011). La disponibilite´ en nutriments est re´gie par les processus envi-
ronnementaux comme l’apport en eau douce, les remonte´s d’eau profonde ou le vent, qui
controˆlent les me´langes verticaux de surface (Tremblay et Gagnon, 2009; Ardyna et al.,
2013). La re´partition du phytoplancton dans la zone ensoleille´e de l’oce´an, la zone eu-
photique, de´pend de la stratification de la colonne d’eau, des mouvements de convection
et d’advection a` large-e´chelle, tous fortement connecte´s aux fluctuations journalie`res de
l’e´change de chaleur a` l’interface air-eau, et aussi de la pre´sence d’un couvert de glace.
Les plantes aquatiques microscopiques croissent ge´ne´ralement sur des e´chelles tempo-
relles beaucoup plus courtes que celles qui sont terrestres. Les populations de plantes
aquatiques peuvent doubler en une journe´e (Sheldon et al., 1972). Ainsi, la biomasse
marine est beaucoup plus influence´e par la distribution journalie`re d’e´clairement par rap-
port a` celle qu’on retrouve en milieu terrestre (Bishop et Rossow, 1991). E´galement, la
disponibilite´ en eau n’est pas une limite a` la production des plantes aquatiques, laissant
5seulement la disponibilite´ en lumie`re et en nutriments comme parame`tres de´terminant
l’augmentation de biomasse au sein d’une meˆme population de plantes.
En Arctique, l’atte´nuation lumineuse est importante car 1) la trajectoire du soleil de-
meure en ge´ne´ral pre`s de l’horizon, 2) le couvert de glace tend a` couvrir l’oce´an une
bonne partie de l’anne´e, et 3) la couverture nuageuse occupe ge´ne´ralement plus de 70%
de la superficie des eaux ouvertes en e´te´ (Chernokulsky et Mokhov, 2012). L’inclinaison
de la plane`te fait des e´cosyste`mes arctiques des milieux particuliers ou` la croissance
planctonique est quasi-nulle en automne et en hiver et devient relativement tre`s im-
portante au printemps et en e´te´. Pendant les longs mois d’hiver de l’he´misphe`re nord,
la glace recouvre la surface de l’eau, aucune lumie`re ne parvient a` la surface, ce qui
permet au syste`me d’accumuler des nutriments dans la couche oce´anique superficielle.
Ainsi, lorsqu’on approche du solstice de juin, que la glace fond et que le soleil suit
sa course sans jamais descendre sous l’horizon, les conditions sont re´unies pour avoir
un milieu tre`s productif (Sakshaug, 2004). En Arctique, au cours de cet intervalle de
quelques semaines, le bloom printanier a lieu. C’est le phe´nome`ne le plus important
de la production primaire annuelle en Arctique (Perrette et al., 2011). Au sommet de
l’atmosphe`re, dans l’he´misphe`re nord, l’e´nergie rec¸ue (aussi appele´e insolation) autour
du solstice d’e´te´ augmente avec la latitude absolue (i.e. de l’e´quateur aux poˆles). Les
annexes 1 et 2 fournissent plus d’information sur la trajectoire du soleil en fonction de
latitude.
Comme la production de biomasse phytoplanctonique ne peut eˆtre mesure´e directe-
ment, elle est plutoˆt calcule´e a` partir de la concentration en chlorophylle-a (Platt et
Sathyendranath, 1988; Morel, 1991; Antoine et al., 1996; Behrenfeld et Falkowski,
1997; IOCCG, 2000; Behrenfeld et al., 2005). La photosynthe`se n’est possible qu’en
pre´sence de chlorophylle-a, un pigment pre´sent dans toutes les espe`ces de phytoplanc-
tons. De´tecte´e a` partir de l’espace, cette dernie`re est une tre`s bonne indicatrice des
processus oce´aniques et fourni un excellent compte-rendu des phe´nome`nes qui affectent
la dynamique des couches superficielles de l’oce´an (Antoine, 1998). Le suivi de la chlo-
6rophylle dans les oce´ans permet de (1) quantifier les flux de carbone et comprendre les
cycles bioge´ochimiques, (2) e´tudier les liens entre le phytoplancton et les processus phy-
siques comme la lumie`re, le vent, les courants marins ou la tempe´rature, (3) conseiller
les scientifiques et les de´cideurs pour l’ame´nagement des zones coˆtie`res et de peˆches.
Elle est e´galement un outil important pour localiser les zones ou` mettre les efforts de
conservation et de protection des e´cosyste`mes dans l’Arctique (Christie et Sommerkorn,
2012).
La couleur de l’eau sert a` estimer la chlorophylle et a` de´river la vitesse d’atte´nuation
de la lumie`re dans la colonne d’eau. On estime ensuite la partie de l’e´nergie qui peut
eˆtre absorbe´e par le phytoplancton et la re´sultante en terme de nouvelle biomasse par
unite´ de surface. Les avance´es en analyses d’images satellitaires permettent d’avoir de
l’information de plus en plus pre´cise sur la production primaire en Arctique (Pabi et al.,
2008). Ne´anmoins, toutes les donne´es de´rive´es des images satellitaires de la couleur de
l’eau sont limite´es par des phe´nome`nes physiques (pre´sence de lumie`re, hauteur du so-
leil), principalement me´te´orologiques (glace, nuages, vents, ae´rosols, gaz), qui peuvent
de´grader la qualite´ des donne´es ou meˆme re´duire la quantite´ d’information exploitable
suivant le processus d’extraction de l’information sur l’oce´an. A` court terme, ces va-
riables biologiques sont sujettes a` des fluctuations relativement lentes, ce qui permet
en cas de donne´es manquantes de combler le vide en interpolant a` partir des observa-
tions construites dans un cadre temporel et des conditions environnementales similaires.
Toujours a` court terme, la variabilite´ dans l’e´clairement, principalement duˆ aux nuages,
est trop importante pour que cette variable soit interpole´e sans entraˆıner une marge
d’erreur conside´rable dans l’estimation de la production primaire. De plus, les agences
spatiales distribuent des produits de la couleur de l’eau ou` l’information en provenance
des re´gions meˆme partiellement recouvertes de glace doit eˆtre masque´e.
Les estimations de l’e´clairement de surface a` partir des satellites sont ge´ne´ralement
de´rive´es selon deux types d’approches. L’approche standard des agences spatiales, no-
tamment de la NASA (National Aeronautics and Space Administration), consiste a` es-
7timer le bilan e´nerge´tique de la lumie`re au sommet de l’atmosphe`re a` partir de l’e´nergie
mesure´e par les satellites de la couleur de l’eau. Des approches alternatives vont plutoˆt
e´valuer la dispersion de l’e´nergie lors de son passage a` travers l’atmosphe`re a` par-
tir de l’e´nergie initiale et des composantes atmosphe´riques mesure´es par des satellites
me´te´orologiques. C’est pour pallier aux manques de donne´es d’e´clairement dans les sec-
teurs occupe´s par la glace dans les produits standards de la NASA que le Pr. Be´langer et
ses collaborateurs ont mis au point une approche de ce type pour estimer l’e´clairement
dans toutes les conditions. De´veloppe´e pour alimenter des mode`les de production pri-
maire et de photochimie en Arctique, cette me´thode simule la propagation spectrale de la
lumie`re a` travers l’atmosphe`re en tenant compte de la variabilite´ nuageuse. Les re´sultats
publie´s en 2013 (Be´langer et al. 2013) a` partir de cette approche sugge`re une diminution
ge´ne´rale d’environ 10% de l’e´clairement au-dessus de la surface en Arctique entre 1998
et 2009. Comme le couvert de glace est l’e´le´ment qui influence le plus la pe´ne´tration
de la lumie`re sous l’eau, son retrait devrait permettre une disponibilite´ beaucoup plus
importante de la lumie`re dans la colonne d’eau. La disponibilite´ en lumie`re est pourtant
contrebalance´e par la diminution lumineuse occasionne´e par les nuages. Selon le mode`le,
le bilan d’e´clairement sous la surface est de -0.3% par anne´e, ce qui voudrait dire qu’au
cours de la pe´riode de l’e´tude, l’augmentation nuageuse compensait pour le retrait des
glaces au niveau de l’e´nergie disponible sous la surface pour la production primaire.
Les premiers re´sultats de comparaison entre les estimations dans l’UV et des mesures
in situ provenant de la mer de Beaufort en juin 2004 sugge`rent une performance tre`s
prometteuse de la me´thode (Xie et al., 2009). Elle n’a pourtant pas e´te´ suffisamment
valide´e dans diffe´rentes conditions pour connaˆıtre sa pre´cision et son exactitude. Plus
ge´ne´ralement, aucune des me´thodes d’estimation de l’e´clairement n’a e´te´ e´value´e en
Arctique. Ainsi, le biais et l’incertitude sur l’estimation de la disponibilite´ en lumie`re
de surface re´alise´e par satellite en Arctique restent inconnus. Une erreur dans l’estima-
tion de cette e´nergie se propage dans l’estimation de la production primaire sans qu’on
connaisse son importance. Il est donc pertinent d’e´valuer l’incertitude des produits d’es-
timations de l’e´clairement de´rive´es des observations satellitaires.
81.1 OBJECTIF
E´tant donne´ l’e´tat des connaissances actuelles, une e´tude rigoureuse des me´thodes dis-
ponibles pour estimer l’e´clairement en Arctique est clairement ne´cessaire. L’objectif
ge´ne´ral de ce projet est donc d’e´valuer la performance de la me´thode Be´langer et al.
(2013), ci-apre`s de´signe´e par Be´langer) et celle imple´mente´e par la NASA (Frouin et al.
2003, ci-apre`s de´signe´e par Frouin) pour l’estimation de l’e´clairement incident utilise´e
dans les mode`les de production primaire en Arctique.
Les objectifs spe´cifiques sont :
1. Cre´er une base de donne´es avec les mesures in situ d’e´clairement re´colte´es en
Arctique au cours des missions oce´anographiques.
2. Cre´er une base de donne´es avec les produits issus de la me´thode Frouin.
3. Cre´er une base de donne´es avec les produits issus de la me´thode Be´langer.
4. Examiner les sources d’erreurs et de biais dans les estimations satellitaires de
l’e´clairement incident par les donne´es in situ et par inter-comparaison des me´thodes
d’estimation satellitaires afin de de´terminer leur pre´cision, leur exactitude et d’ex-
pliquer ces re´sultats.
91.2 ORGANISATION DU ME´MOIRE
D’abord, les principes sous-jacents a` l’estimation de l’e´clairement incident a` la surface
seront expose´s. Une vue d’ensemble des processus d’interaction entre la lumie`re et la
matie`re de l’atmosphe`re sera pre´sente´e. Ces processus physiques sont de´taille´s dans les
sections sur les proprie´te´s optiques inhe´rentes et apparentes. Les proprie´te´s optiques
de l’atmosphe`re sont ensuite examine´es. La the´orie du transfert radiatif, qui permet de
mettre en relation les proprie´te´s optiques de l’atmosphe`re et la lumie`re qui la traverse
est aborde´e. Finalement, les me´thodes d’estimation de l’e´clairement visible a` la surface
utilise´es dans ce me´moire sont de´crites.
Ensuite, la me´thodologie utilise´e est pre´sente´e. La base de donne´es d’e´clairement ainsi
que sa mise en place sont expose´s en de´tails. Un vue d’ensemble des donne´es qui sont
ge´ne´re´es par les me´thodes d’estimation satellitaires est montre´e. Une description rapide
des outils qui serviront a` l’e´valuation de ces me´thodes est faite. Enfin, Enfin, les re´sultats
seront pre´sente´s au chapitre 4 sous forme d’un article scientifique qui a e´te´ soumis
pour publication dans la revue Remote Sensing of Environment en octobre 2015. Une
conclusion qui fait un bref retour et une ouverture sur le projet termine l’ouvrage.

CHAPITRE II
CADRE THE´ORIQUE
Le pre´sent chapitre sert a` e´tablir la base the´orique sur laquelle se fonde le projet.
Elle est compose´e de 3 sections. La premie`re section est une introduction ge´ne´rale. La
deuxie`me section pre´sente l’ancrage the´orique et conceptuel du projet. La troisie`me
section pre´sente les deux mode`les d’estimation de l’e´clairement incident a` la surface de
l’eau, qui feront l’objet d’une e´valuation de´taille´e pre´sente´e au chapitre 4.
La section 1 permet au lecteur d’apprivoiser le projet sans avoir a priori de notion de
te´le´de´tection. On y annonce les concepts ge´ne´raux sans entrer dans les de´tails physiques
ou biologiques. Elle sche´matise de manie`re ge´ne´rale les interactions possibles entre les
ondes et la matie`re.
La section 2 de la revue de litte´rature permet au lecteur de passer en revue les principales
the´ories qui de´terminent les limites, marquent les forces et pre´cisent les motivations pour
ce travail. D’abord, les proprie´te´s optiques inhe´rentes traduisent l’influence des consti-
tuants du milieu sur la lumie`re. Ensuite, les proprie´te´s optiques apparentes de´crivent
la propagation de la lumie`re dans un milieu. Puis, on de´crit le milieu atmosphe´rique
et ses constituants. Finalement, on pre´sente le transfert radiatif, l’e´le´ment unificateur
entre les composantes du milieu et la lumie`re.
La section 3 pre´sente les me´thodes d’estimation de l’e´clairement incident et les mode`les
qui emploient. Nous verrons la me´thode des satellites de la couleur de l’eau et la me´thode
de Be´langer qui utilise un mode`le de transfert radiatif imbrique´ nomme´ SBDART.
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2.1 SCHE´MA GE´NE´RAL
Cette introduction de´crit brie`vement les e´le´ments optiquement actifs qu’un photon peut
rencontrer pendant son voyage du soleil a` la surface de la Terre et de son retour vers un
satellite de la couleur de l’eau. A` travers ce survol, certains concepts de bases importants
a` cet essaie sont introduits.
Les photons sont produits par fusion nucle´aire dans le soleil. Ces photons, duˆ a` la
tempe´rature du soleil, ont une e´mission maximale dans le spectre visible. Ils quittent
l’astre solaire et s’engagent dans un voyage spatial. Au cours de ce pe´riple de quelques
minutes, leur e´tat e´nerge´tique et e´lectromagne´tique reste le meˆme. Une infime quantite´
des photons e´mis par le soleil parviendront a` la Terre. Ceux-ci entreront en contact avec
les gaz atmosphe´riques (azote, oxyge`ne, hydroge`ne, carbone) qui sont retenus par l’at-
traction terrestre. C’est au cours de cette e´tape que s’entame l’interaction entre les pho-
tons et la matie`re. C’est la somme de ces e´ve`nements, ou de cette absence d’e´ve`nement,
qui nous re´ve`le la quantite´ de lumie`re disponible a` la surface de l’eau. L’atmosphe`re
devient de plus en plus dense a` mesure que l’on s’approche de la Terre. Il est constitue´
de plusieurs gaz et d’ae´rosols qui jouent le roˆle de filtre. En effet, le comportement
des photons envers la matie`re est dicte´ par l’e´nergie qui les anime et e´galement par la
nature, la forme et la concentration de la substance rencontre´e. Il existe deux types
d’interactions : l’absorption et la diffusion.
L’absorption de l’atmosphe`re affecte plus certaines longueurs d’ondes que d’autres. Les
photons sont absorbe´s lorsqu’ils rencontrent des gaz qui oscillent a` la meˆme fre´quence
de vibration. Parmi les gaz atmosphe´riques qui absorbent le plus le rayonnement solaire,
on note l’ozone, le dioxyde de carbone et la vapeur d’eau. Chaque gaz absorbe certaines
portions du spectre d’e´clairement incident. Les portions du spectre e´lectromagne´tique
peu affecte´es par l’absorption sont dites feneˆtres d’observations atmosphe´riques car elles
laissent plus facilement passer certains photons (figure 2.1).
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Radiations solaires au niveau de la mer
Radiations solaires au sommet de l’atmosphère
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Figure 2.1: Radiation solaire et transmitttance par les gaz atmosphe´riques - tire´ et
adapte´ de Jensen (2005) p.189
La feneˆtre du visible, entre 400 et 700 nm, comprend l’e´nergie qui permet la photo-
synthe`se, soit le rayonnement photosynthe´tiquement actif (RPA, ou en anglais PAR
pour photosynthetically active radiation).
La diffusion est un changement dans la direction de propagation du photon suite a`
l’interaction entre l’onde et la matie`re. Elle se produit dans une direction non-controˆle´e,
mais a` forte dominance stochastique. C’est la diffusion qui donne a` la vouˆte ce´leste
la couleur observe´e par l’œil (ex : le bleu du ciel, le blanc des nuages ou le rouge du
coucher de soleil). Elle a lieu a` travers trois processus qui de´pendent de la taille relative
des constituants en jeu.
Le premier processus aborde´ est la diffusion mole´culaire, aussi nomme´e diffusion de
Rayleigh 1. Dans l’atmosphe`re, c’est le me´canisme dominant en termes d’occurrence. Il
1. John William Rayleigh (1842 - 1919)
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concerne surtout les ondes qui interagissent avec les mole´cules de plus petites tailles
qu’elle-meˆme. La diffusion de Rayleigh augmente a` mesure que la longueur d’onde (λ)
diminue, suivant une loi de puissance en λ−4. Le deuxie`me type d’interaction est la
diffusion par les particules ou ae´rosols, aussi connu sous le nom de diffusion de Mie 2.
Elle survient lorsque la longueur d’onde est environ de la taille de la particule rencontre´e.
La diffusion de Mie augmente aussi a` mesure que la longueur d’onde diminue et suit une
loi puissance λ−1. Si l’e´clairement incident a` la surface est variable par temps de´gage´,
c’est en partie a` cause de la pre´sence des ae´rosols qui diffusent ou absorbent la lumie`re.
Ils sont d’origine naturelle ou anthropique, notamment variables en concentration a`
travers les saisons, les lieux et la tempe´rature. Enfin, l’interaction non-se´lective a lieu
lorsque les ondes interagissent avec des particules de grosses tailles, par exemple les
cristaux de glace des nuages. Cette dernie`re a pour caracte´ristique d’influencer toutes
les longueurs d’ondes.
Somme toute, selon l’heure et l’endroit d’ou` l’on observe les photons, leur trajet dans
l’atmosphe`re a e´te´ plus ou moins long. The´oriquement, les photons peuvent tracer une
infinite´ de trajets en passant a` travers l’atmosphe`re. Ces trajets sont potentiellement
infiniment longs car l’e´nergie n’est pas dissipe´e lorsqu’un photon entre en collision avec
une mole´cule, a` l’exception des rares collisions dites ine´lastiques qui impliquent un
changement de longueur d’onde. Ainsi, bien que la trajectoire du photon ait change´,
ceux-ci conservent la plupart du temps la meˆme fre´quence. Avec le soleil verticalement
au-dessus de notre teˆte, l’e´clairement solaire sur une surface horizontale au niveau de la
mer est re´duit de 14% pour une atmosphe`re se`che et propre et d’environ 40% lorsque
l’atmosphe`re est humide et poussie´reux (Kirk, 1994). Cette atte´nuation augmente a`
mesure que le soleil descend vers l’horizon car l’atmosphe`re a` traverser devient plus
important.
Une autre partie importante de la variabilite´ de l’e´clairement incident provient du cou-
vert nuageux. La fraction du ciel couvert (CF pour Cloud Fraction) et l’e´paisseur op-
2. Gustav Mie (1869-1957
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tique des nuages (τcl) jouent un roˆle important sur l’absorption et la diffusion des pho-
tons visibles et varient au gre´ de l’e´vaporation, des pre´cipitations et du vent en processus
dynamiques. Le couvert nuageux est responsable d’environ 60 % de la re´flectivite´ totale
de la lumie`re incidente a` la plane`te (cite´ de Hay, 2013, p.471).
L’albe´do est la capacite´ d’une surface a` re´fle´chir le rayonnement incident (variant entre
0 et 1). L’albe´do des nuages ou de la glace est en l’occurrence plus importante que
celui du sol ou de l’eau. A` travers les derniers millions d’anne´es, l’albe´do de la Terre a
change´, variant d’une plane`te couverte de glace a` une plane`te plus ou moins couverte
d’eau, avec au fils du temps une couverture nuageuse variable. L’albe´do de la plane`te
change donc selon les e´ve´nements climatiques. Les modifications les plus re´centes de
l’albe´do sont de nature anthropique, par exemple le remplacement de surfaces ve´ge´tales
par des surfaces urbaines, l’agriculture qui change l’albe´do du sol (et l’expose au vent,
augmentant la quantite´ de poussie`re dans l’atmosphe`re partout sur la plane`te) et les
traˆıne´es de condensation cre´es par les avions et la re´duction de la cryosphe`re. L’albe´do
tellurique est actuellement autour de 0,3, ce qui implique que la Terre absorbent environ
70% de l’e´nergie solaire.
Au cours de l’anne´e, la distance varie entre le Soleil et la Terre et l’axe de rotation
de cette dernie`re expose ine´galement sa surface au fil de son orbite elliptique. A` cela
s’ajoute la variabilite´ dans la production radiative du soleil, mais ce phe´nome`ne est de
moindre importance compare´ aux autres phe´nome`nes qui font varier l’e´nergie rec¸ue au
niveau de la surface terrestre. Certains photons se rendront ainsi a` l’oce´an.
Lorsque le photon atteint la surface de l’eau, il peut y eˆtre re´fle´chi directement vers
l’atmosphe`re avec un angle e´gale a` l’angle ze´nithal d’incidence. C’est ce que l’on appelle
la re´flexion spe´culaire. C’est par ce phe´nome`ne que s’explique la vision d’une mer grise
par temps couvert. On perc¸oit ainsi directement la lumie`re diffuse en provenance du ciel.
La re´flexion spe´culaire ne contient pas d’information sur la cible, sauf une approximation
de la forme de sa surface. L’ide´e derrie`re la te´le´de´tection de la couleur de l’eau est de
retirer l’information de la cible a` partir des photons re´colte´s au capteur. Il faut donc
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que les photons pe´ne`trent l’interface eau-air pour pouvoir e´ventuellement re´ve´ler ce qui
s’y trouve.
Ainsi, lorsqu’un photon pe´ne`tre la surface, on observe un changement dans son angle
d’incidence. Le syste`me de transfert des radiations est alors analogue a` celui de l’at-
mosphe`re mais dans un milieu beaucoup plus concentre´ en mole´cules. Les composantes
qui re´gissent la trajectoire du photon sont aussi diffe´rentes. A` la place des gaz, ae´rosols
et nuages, on trouve l’eau sale´e, la matie`re colore´e dissoute de nature organique, nomme´e
substance jaune (CDOM en anglais, pour colored dissolved organic matter), la matie`re
particulaire en suspension (SPM en anglais, pour suspended particulate matter), parfois
appele´es particules non-algales (NAP en anglais, pour non-algal particules) et le phyto-
plancton. Ce sont les classes majeures d’e´le´ments optiquement actifs dans l’eau de mer
(Babin et al., 2003), c’est-a`-dire qu’ils sont influence´s par la lumie`re qui leur parvient
et l’influence en retour.
L’eau de mer pure (solution) est constitue´e de monoxyde de dihydroge`ne (solvant)
et de chlorure de sodium (solute´). Sous sa forme liquide, elle absorbe tout le spectre
visible mais absorbe plus faiblement les re´gions spectrales bleues et vertes, ce qui lui
donne cette faible couleur bleu, meˆme en l’absence d’un ciel bleu. Cependant, le rouge
est beaucoup plus absorbe´. Une couche d’eau pure d’un me`tre absorbe environ 35%
d’un rayon lumineux de 680nm (Kirk, 1994). Ajoutons que l’eau de mer pure a comme
caracte´ristique particulie`re de diffuser environ autant vers l’avant que vers l’arrie`re.
Les substances jaunes jouent un roˆle particulier dans l’absorption de la lumie`re. D’ori-
gine organique, elles peuvent provenir par exemple de la de´gradation du phytoplancton.
Les particules en suspension sont d’origine organique ou inorganique. Elles jouent un
roˆle dans la diffusion et l’absorption de la lumie`re. On les retrouve en grande majorite´ a`
proximite´ des coˆtes la` ou` les eaux sont turbides (Bricaud et al., 1981; Manizza et al.,
2009).
Le phytoplancton se sert de la lumie`re incidente disponible pour fixer le carbone par
17
ses chloroplastes et fabriquer du sucre contribuant ainsi a` la production primaire. Son
efficacite´ a` faire la photosynthe`se est assez variable spatialement et temporellement. De
meˆme, le spectre d’absorption du phytoplancton varie selon de multiples facteurs. On
le ge´ne´ralise ne´anmoins a` celui de la chlorophylle-a.
A` mesure que l’on descend dans la couche verticale de la colonne d’eau, la lumie`re
diminue. Les photons qui sont re´fle´chis vers la surface ont e´te´ atte´nue´s en fonction
des composantes optiquement actives qu’ils ont rencontre´. Ceux qui sont diffuse´s vers
l’arrie`re traversent l’interface air-eau et l’atmosphe`re a` nouveau. Alors, une partie infime
est de ces photons est redirige´e dans la direction du champ de vision du satellite au
moment de son passage en orbite autour de la Terre. Ces photons, incident au capteur,
s’apposent sur ses cellules photoe´lectriques pour eˆtre digitalise´s. La lumie`re qui entre
au satellite est de´compose´e par un prisme dans le capteur qui traduit de fac¸on discre`te
la force du signal lumineux en signaux e´lectriques pour certaines longueurs d’ondes
soigneusement choisies.
2.2 ANCRAGE THE´ORIQUE
Maintenant que nous avons une vue d’ensemble de l’information qu’on peut obtenir a`
partir de la te´le´de´tection satellitaire, certains de ces concepts me´ritent d’eˆtre approfondis
et quantifie´s pour comprendre l’essentiel des principes qui re´gissent l’e´clairement de
surface.
L’interaction de la lumie`re et de la matie`re peut eˆtre de´crite en tenant compte ou non
de la ge´ome´trie de la lumie`re. Compte tenu de ce qui pre´ce`de, on distingue 2 familles
de proprie´te´s optiques. Dans le domaine de l’optique aquatique, Preisendorfer (1961)
a introduit une nomentelature encore employe´e aujourd’hui en optique marine et en
te´le´de´tection. Celles qui ne tiennent pas compte de la direction de propagation de la
lumie`re se nomment proprie´te´s optiques inhe´rentes (IOPs en anglais, pour inherent op-
tical properties), alors que les autres se nomment proprie´te´s optiques apparentes (AOPs
en anglais, pour apparent optical properties) et sont de´rive´es des mesures radiome´triques.
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2.2.1 Proprie´te´s optiques inhe´rentes
Que ce soit sous la forme liquide, solide ou gazeuse, la matie`re peut convertir l’e´nergie
radiative en e´nergie thermique par le processus d’absorption (a) ou la transmettre avec
la possibilite´ d’un changement de direction par la diffusion (b). Additionne´s ensemble,
ces proprie´te´s optiques inhe´rente de´terminent l’atte´nuation du faisceau lumineux (c)
(Preisendorfer, 1961). Les IOPs caracte´risent l’ampleur de la modification du champ
lumineux qui passe a` travers un point d’un milieu, par exemple l’atmosphe`re ou l’oce´an.
Figure 2.2: Ge´ome´trie des proprie´te´s optiques inhe´rentes
Comme sur la figure 2.2, du flux incident (Φ0) au flux transmit (Φt), deux phe´nome`nes
peuvent se produire. L’absorption est le ratio de flux absorbe´ (Φa) sur le flux incident
(Φ0) par unite´ de distance (∆r). De meˆme, la diffusion est le ratio de flux diffuse´ (Φb)
sur le flux incident (Φ0) par une unite´ de distance (∆r). L’atte´nuation, la somme de ces
deux phe´nome`nes et se de´finie de la meˆme fac¸on. Les IOPS se mesurent donc en m−1.
Ces proprie´te´s d’un milieu sont additives et inde´pendantes de la direction incidente de
la lumie`re.
Il est essentiel de mentionner que la diffusion est e´tudie´e via la fonction de diffusion
volumique, β(Ψ, λ) (parfois appele´e indicatrice de diffusion), qui de´crit l’intensite´ de
la diffusion par unite´ de luminance incidente associe´e a` chaque direction. Celle-ci, une
fois normalise´e par le coefficient de diffusion, nous donne la fonction de phase de la
diffusion, β˜(Ψ, λ), qui renseigne sur la probabilite´ de diffusion dans une direction donne´e.
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A` cet effet, notons que la moyenne de cette fonction sur tous les angles se nomme le
parame`tre d’asyme´trie (g) et fournie une mesure pratique de la forme de la fonction
de phase de diffusion. Ajoutons que la diffusion qui se fait vers l’intervalle d’angles
arrie`res, [pi/2, pi] se nomme re´trodiffusion et celle vers l’intervalle d’angles avant [0, pi/2]
se nomme simplement diffusion vers l’avant.
L’absorption (a), suivant les e´quations de Schro¨dinger 3, se re´alise lorsqu’une onde
e´lectromagne´tique donne a` un e´lectron exactement la quantite´ d’e´nergie ne´cessaire pour
qu’il fasse une transition sur un autre orbital. L’e´nergie est subse´quemment soit re´e´mise
sous forme de fluorescence, luminescence, chaleur ou encore elle peut causer l’ionisation
(cite´ de Falkowski et Raven, 2007, p.55).
La diffusion (b) est l’action re´sultante de l’induction d’un dipoˆle mole´culaire par la
fre´quence d’oscillation de l’onde incidente. Elle change selon la densite´ de mole´cules
rencontre´e par l’onde et s’appuie sur les e´quations de Rayleigh ou d’Einstein 4 et de
Smoluchowski 5.
Une autre proprie´te´ optique inhe´rente d’usage est un rapport de celles pre´sente´es pre´ce´demment.
L’albe´do spectral de diffusion simple, ω0(λ), est de´fini comme le rapport de la diffusion
sur l’atte´nuation. Comme les unite´s s’annulent, c’est un terme sans dimension. Si la
diffusion est la source majeure d’atte´nuation, cette proprie´te´ s’approche de 1. Si, au
contraire, l’absorption est la source majeure d’atte´nuation, elle s’approche de 0. Au-
trement dit, c’est la probabilite´ qu’un photon survive dans un milieu donne´ lorsqu’on
conside`re uniquement la possibilite´ que le photon soit diffuse´ une fois.
3. Erwin Schro¨dinger (1887-1961)
4. Albert Einstein (1879 - 1955)
5. Marian Smoluchowski (1872 - 1917)
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2.2.2 Proprie´te´s optiques apparentes
On retrouve, parmi les proprie´te´s optiques apparentes, la re´flectance (R) et le coefficient
d’atte´nuation (k), qui sont de´rive´es des quantite´s radiatives comme la luminance (L) et
l’e´clairement (E). Afin de mieux comprendre la ge´ome´trie relative aux de´finitions qui
viennent, e´tudions la sphe`re de rayon unitaire suivante, de´finie dans un plan carte´sien
de vecteurs orthonormaux.
Figure 2.3: Ge´ome´trie des proprie´te´s optiques apparentes, tire´ et adapte´ de Mueller et
Center (2003)
Sur un plan a` deux dimensions, les quantite´s sont note´es de fac¸on carte´siennes (x, y) ou
polaire (r, θ). La mesure de l’arc de cercle de rayon unitaire est en radians. De meˆme, sur
un plan a` trois dimensions comme sur la figure 2.3, la relations entre certains angles et
une surface sous-tendue par une sphe`re sont de´crits par un vecteur de la forme (x, y, z)
ou (r, θ, φ). Pour une sphe`re de rayon unitaire, l’unite´ utilise´e est l’angle solide me-
sure´ en ste´radian. La surface da est un angle solide, ou` da = sin θdθdφ. On trouve par
de´finition qu’un angle solide contenu dans un intervalle ∆θ et ∆φ est de´termine´ par
Ω =
∫
V φ
∫
V θ sin θdθdφ de laquelle de´coule la de´rive´e dΩ = sin θdθdφ. La radiome´trie
impose l’utilisation de cette ge´ome´trie par sa nature tridimensionnelle. Les mesures
radiome´triques traduisent l’e´nergie transporte´e par les ondes e´lectromagne´tiques en si-
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gnaux e´lectriques. Les grandeurs radiome´triques repre´sentent donc des flux d’e´nergie
par unite´ de temps par unite´ de surface. Pour e´viter de perdre de l’information quant a`
la re´partition de ce flux, on tend ge´ne´ralement a` limiter au maximum ces intervalles de
temps et d’espace.
La luminance (L) est une quantite´ radiome´trique fondamentale pour de´crire le champ
lumineux. Elle de´crit, pour un syste`me de coordonne´es donne´, la puissance d’un flux
radiatif (dΦ) dans une direction (θ, φ), par unite´ d’angle solide (dΩ) et par unite´ de
surface projete´e (da. cos θ), mesure´e en W.m−2.sr−1. On retrouve donc la luminance
L(θ, φ, λ) =
dΦ
dΩ.da. cos θ
(2.1)
L’e´clairement (E) donne une description agglome´re´e de la structure ge´ome´trique du
champ lumineux. Il est de´finit dans la mesure ou` l’on veut e´tendre le concept de lumi-
nance a` l’he´misphe`re entier (parfois nomme´ Ξ ) au-dessus ou en-dessous de la surface,
ou encore sur 4.pi.sr (on parle alors d’e´clairement scalaire, Eo). De manie`re ge´ne´rale,
l’e´clairement repre´sente la puissance rec¸ue (dΦ) par une surface (da) pour un intervalle
de longueur d’onde donne´e.
E(λ) =
dΦ
da
(2.2)
Ainsi, lorsqu’on ne veut que conside´rer l’e´clairement qui se rend a` la surface de l’eau,
c’est-a`-dire le rayonnement qui arrive du soleil et donc du haut (downwelling en anglais),
on trouve a` l’aide des e´quations 2.1 et 2.2 et de´finitions qui pre´ce`dent, et s’exprimant
en W.m−2,
Ed(λ) =
2pi∫
φ=0
pi
2∫
θ=0
L(θ, φ, λ) cos θ sin θdθdφ. (2.3)
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Lorsqu’on s’inte´resse a` l’e´clairement descendant de la couche supe´rieure de l’oce´an, on
doit se´parer la contribution provenant directement du soleil qui a e´te´ transmis sans
eˆtre diffuse´ ni absorbe´ dans l’atmosphe`re (et donc Eddir, pour e´clairement descendant
direct) et de la contribution de la diffusion de ce rayonnement par l’atmosphe`re (Eddif ,
l’e´clairement descendant diffus), car ils seront modifie´s diffe´remment par la re´flexion de
l’interface air-eau.
On de´fini l’e´clairement montant (upwelling en anglais) en changeant les bornes de
l’inte´grale θ pour [pi/2, pi] dans l’e´quation 2.3. Dans le cas ou` l’on s’inte´resse a` un in-
tervalle de longueurs d’ondes particulie`res, on fait une inte´gration spectrale suivant
les bornes λ de´sire´s. Pour les bornes particulie`res 400 a` 700nm, de´fini par convention
comme les limites de la lumie`re visible, l’intervalle d’e´clairement est le IPAR (Instan-
taneous Photosynthetically Available Radiation en anglais pour rayonnement disponible
pour la photosynthe`se). Cette notion est particulie`rement inte´ressante dans le cas de
l’e´clairement descendant.
IPAR =
1
h.c
λ2∫
λ1
Ed(λ).dλ (2.4)
Ou` h est la constante de Planck 6, c est la vitesse de la lumie`re, λ1 = 400nm et λ1 =
700nm. Dans la mesure ou` l’on veut e´tendre cette quantite´ a` une inte´gration de 24h, on
trouve le PAR journalier. Ce terme est souvent donne´ en Einstein/m2/jour (6, 02 ∗ 1023
photons visibles, (Morel et Smith, 1974)) 7 soit, une quantite´ de photons par unite´ de
surface par unite´ de temps.
Ayant pris conscience des relations angulaires et des quantite´s fondamentales qui de´finissent
les champs radiatifs, on peut maintenant aborder la the´matique des proprie´te´s optiques
6. Max Planck (1858-1947)
7. Un Einstein est dans ce cas une mole de photons visibles
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apparentes.
La re´flectance (R) est un ratio d’e´clairement, soit la partie de l’e´clairement renvoye´e
vers le haut (l’atmosphe`re) par rapport a` l’e´clairement descendant (vers la surface). On
note donc, suivant les de´finitions e´tablies pre´ce´demment
R(λ, z) =
Eu(λ, z)
Ed(λ, z)
. (2.5)
On trouve une re´flectance variable selon la longueur d’onde et la hauteur a` laquelle
elle est conside´re´e. Pour les cas ou` la re´flectance est obtenue d’un satellite (Rrs), on
retrouve le ratio de la luminance sortant de l’eau sur celle de l’e´clairement incident a`
l’eau, ce qui donne des unite´s sr−1. Il est commun de multiplier cette quantite´ par pi sr
afin d’obtenir une re´flectance (ρ) sans unite´ qui ressemble a` R.
Tel que vu sur la figure 2.4, si E0 est la valeur de l’e´clairement pour λ en provenance
du soleil dans la direction des rayons incidents a` la surface, que θs et φs repre´sentent
les angles des rayons lumineux incident pour un point de la surface de la mer (pour un
angle solide dΩs) et que θv et φv repre´sentent les angles vers le satellite (pour un angle
solide dΩv) et qu’on suppose que la surface renvoie les luminances sans de´pendance dans
la ge´ome´trie 8, on trouve pour la re´flectance (ρ), la grandeur sans dimension suivante
ρ(λ, θs, φs, θv, φv) =
piL(λ, θv, φv)
E0(λ) cos θs
(2.6)
L’albe´do de surface est de´fini ici comme la re´fle´ctance (R) au niveau du sol. C’est une
mesure facile d’utilisation puisqu’elle inte`gre l’information sur la structure angulaire
8. On note que pi est le coefficient utilise´ pour un re´flecteur isotropique. Pour une repre´sentation plus
re´aliste de la surface marine, on peut se re´fe´rer a` (Mueller et Center, 2003).
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Figure 2.4: Ge´ome´trie du signal enregistre´ au satellite, inspire´ de (Antoine, 1998)
de la lumie`re, qu’elle inte`gre ge´ne´ralement un large intervalle de longueurs d’ondes et
qu’elle suppose l’homoge´ne´ite´ optique d’une large e´tendue spatiale. Une autre fac¸on de
conceptualiser l’albe´do serait d’imaginer l’ensemble des ondes d’un intervalle d’ondes
e´lectromagne´tiques re´trodiffuse´es (re´flectances) en provenance de tous les points infi-
nite´simaux de l’espace, a` conditions que l’on suppose que l’e´clairage incident soit isotro-
pique. Il en de´coule que l’albe´do peut eˆtre donne´ par ρ pour une surface lambertienne.
Lorsqu’on applique ce concept au syste`me plane´taire, on de´crit alors l’albe´do comme la
mesure inte´gre´e d’e´nergie re´fle´chie par l’atmosphe`re et la Terre sur l’e´nergie incidente,
soit la constante solaire pour l’intervalle d’ondes conside´re´.
Ainsi, on voit que dans n’importe quel milieu absorbant et diffusant, la re´flectance
change a` mesure que l’on change de hauteur (z). Pour connaˆıtre le taux de changement
de ces proprie´te´s, on se re´fe`re aux coefficients d’atte´nuation. On introduit ici le coef-
ficient d’atte´nuation pour nous permettre de de´finir l’e´paisseur optique. Le coefficient
d’atte´nuation (k) est une proprie´te´ qui repre´sente le taux de de´croissance expoentielle de
la lumie`re dans un milieu, c’est-a`-dire la capacite´ qu’a le milieu a` amener une diminution
d’une quantite´ radiome´trique avec la distance, suivant la loi de Beer-Lambert :
I = Ioe
−τ (2.7)
Pour un milieu non absorbant et non diffusant, la transmittance est 1, c’est-a`-dire
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que toute l’e´nergie est transmise. La transmittance atmosphe´rique est le rapport entre
l’atte´nuation de l’atmosphe`re et celle d’un tel milieu (par exemple l’espace interstellaire).
La transmittance atmosphe´rique est calcule´e selon
T =
I
Io
= e−τ (2.8)
Toujours sans e´tablir de syste`me de coordonne´es, l’intensite´ lumineuse pour une altitude
z est e´gale a` l’intensite´ lumineuse initiale amoindrie d’un facteur e−τ , ou` τ est l’e´paisseur
optique. On voit ainsi que dans le cas ou` l’e´paisseur optique vaut 1, l’e´clairement initial
est re´duit d’un facteur 1e .
L’e´paisseur optique de l’atmosphe`re (τ) pour une longueur d’onde est la somme des
e´paisseurs optiques de tous les constituants qu’on peut retrouver dans l’atmosphe`re. Le
coefficient d’atte´nuation inte´gre´e donne l’e´paisseur optique
τ =
∫ z2
z1
k dz (2.9)
On parle de profondeur optique lorsque l’e´paisseur optique prend comme bornes l’alti-
tude de la surface (z1) et l’altitude (z2) au sommet de l’atmosphe`re, soit l’altitude ou`
l’e´paisseur optique de vient nulle. Si l’altitude de´croˆıt dans la direction de propagation
du photon, l’e´paisseur optique prendra une valeur ne´gative.
C’est l’atte´nuation de l’atmosphe`re qui de´terminera la signature spectrale, c’est-a`-dire
l’intensite´ des rayons et leur distribution relative, en tout point d’un syste`me e´claire´.
Cette forme spectrale est donc variable d’un endroit a` l’autre en fonction des consti-
tuants optiquement actif d’un milieu qui ont traverse´s depuis la source. Voyons alors ce
qui se passe pour que la lumie`re soit diminue´e lors de son passage dans l’atmosphe`re.
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2.2.3 Proprie´te´s optiques de l’atmosphe`re
L’e´nergie rec¸ue du soleil au sommet de l’atmosphe`re, F , est connue et relativement
constante a` l’e´chelle des derniers sie`cles (cite´ de Falkowski et Raven, 2007, p.46 et Hay,
2013, Chap. 12). Elle correspond en moyenne a` 1366 W.m−2, variant entre 1382 et 1337
W.m−2 suivant la forme elliptique de l’orbite terrestre. Les quelques taches solaires qui
apparaissent de fac¸on cyclique n’affectent que tre`s peu le bilan radiatif de l’astre solaire
(∼ 0.1%). Entre l’espace extraterrestre et la surface de la Terre, l’atmosphe`re modifie
la signature spectrale qui e´mane du soleil. Cette dernie`re est repre´sente´e par le spectre
de Planck a` 5778K et suit presque les caracte´ristiques d’un corps noir.
Comme le milieu entre le soleil et le sommet de l’atmosphe`re ne comporte pas de matie`re,
il n’alte`re pas l’e´nergie radiative et la forme du spectre rec¸ue au sommet de l’atmosphe`re
est celle qui est e´mise du soleil, avec un maximum d’e´nergie dans le visible. Meˆme
lorsque le ciel est clair, les gaz (vapeur d’eau, dioxyde de carbone, dioxyge`ne, ozone)
pre´sents dans les diffe´rentes couches de l’atmosphe`re absorbent les radiations dans l’at-
mosphe`re tel qu’illustre´ sur la figure 2.5. L’observateur terrestre qui regarde le ciel
recueille ainsi l’information lumineuse pour les feneˆtres atmosphe´riques qu’on retrouve
dans l’atmosphe`re.
La diminution du flux radiatif ultraviolet est due a` la diffusion de Rayleigh et a` l’ab-
sorption par l’ozone. Comme la fonction de phase de diffusion associe´e a` la diffusion
de Rayleigh est syme´trique, la moitie´ des photons qui subissent la diffusion de Ray-
leigh sont renvoye´s dans l’espace re´sultant en une perte de 7% de l’e´nergie solaire rec¸ue
par la Terre due a` ce phe´nome`ne (Robinson, 1966). Dans le visible (rectangle jaune),
l’atte´nuation de la lumie`re est surtout duˆ a` la diffusion, mais e´galement a` l’absorption
par l’ozone et l’oxyge`ne, et e´galement a` la vapeur d’eau a` l’extre´mite´ rouge du spectre.
Finalement, la diffusion devient une contribution mineure de l’atte´nuation dans l’infra-
rouge, l’absorption par l’eau e´tant la source de modification dominante de cet intervalle.
La proportion d’e´nergie solaire rec¸ue a` la surface de la Terre de´croit proportionnelle-
ment a` la cose´cante de l’angle ze´nithal solaire (SZA en anglais, pour Solar Zenithal
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Angle), en conse´quence du chemin optique croissant qui occasionne une plus grande
probabilite´ d’absorption et de diffusion. Il y a ge´ne´ralement une plus grande proportion
de l’e´nergie visible relativement a` l’ensemble de l’e´nergie qui atteint la surface de la
Terre que celle qui atteint la surface de l’atmosphe`re (i.e. c’est un des intervalles qui
relativement moins atte´nue´ lors de son passage dans l’atmosphe`re, avec celui allant de
0,1mm a` 15m). L’e´clairement visible constitue environ 45% de l’e´nergie solaire directe
rec¸ue a` la surface de l’eau lorsque l’angle solaire est infe´rieur a` 30˚ (Kirk, 1994).
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Figure 2.5: Feneˆtres atmosphe´riques entre 200 et 1000nm (adapte´ de Jensen 2000). La
bande jaune correspond a` l’intervalle de la lumie`re visible.
2.2.4 Ae´rosols
Partout sur la plane`te, et en particulier dans les villes, les de´serts, pre`s de la coˆte et dans
l’oce´an ouvert, l’atmosphe`re contient une certaine concentration en ae´rosols. Le diame`tre
de ces particules atmosphe´riques peut s’e´tendre de quelques nanome`tres jusqu’a` environ
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10 microme`tres en fonction de leur origine et de leur stade de vie (ChirondeLaCasinie`re,
2003). Dans les mode`les, on conside`re que les ae´rosols sont de forme sphe´rique. Il devient
alors plus facile de leur associer une fonction de distribution de taille et de mode´liser
leurs effets optiques. Ainsi, le rapport entre la surface ou` une particule d’ae´rosol peut
interagir avec les photons et une surface de re´fe´rence (ex : 1m2) s’appelle la section
efficace. Cette dernie`re peut eˆtre divise´e selon son effet en section efficace d’absorption
(σa) et en section efficace de diffusion (σs). On de´rive le coefficient d’atte´nuation des
ae´rosols (ke) en inte´grant la section efficace d’un intervalle de taille a` une autre et en
multipliant par la concentration de particules par unite´ de tailles. Comme le coefficient
d’atte´nuation est une AOP ayant une de´pendance spectrale, on doit parame´trer cette
de´pendance. Pour le visible, elle s’exprime λ−α, ou` l’exposant est le coefficient d’Ang-
strom, variant entre 0 et 4 selon la the´orie de Mie (Mie, 1908). Plus la taille des ae´rosols
est petite, plus α est grand, plus on a une forte de´pendance spectrale, et inversement.
Par exemple, les ae´rosols maritimes ont une plus faible de´pendance spectrale (α ≈ 0)
que ceux continentaux (α ≈ 1).
Les diffe´rents types d’ae´rosols contribuent de fac¸on variable a` l’absorption du rayonne-
ment solaire par l’atmosphe`re. Cette contribution est sensiblement plus e´leve´e pour les
ae´rosols d’origine anthropique (tels que les suies de carbone) que pour la plupart des
ae´rosols d’origine naturelle (sels, poussie`res et mole´cules organiques). Lorsque l’angle
ze´nithal solaire est grand, l’absorption croissante dans l’infrarouge par les ae´rosols
contribuent au re´chauffement de la surface de la Terre (MacCracken et al., 1986),
la plupart des ae´rosols se trouvant dans les deux premiers kilome`tres a` partir de la
surface.
Comme ces particules ne sont ge´ne´ralement pas petites relativement aux longueurs
d’ondes avec lesquelles elles interagissent, elles provoquent la diffusion de Mie. Celle-ci
est caracte´rise´e par une fonction de phase de diffusion plus importante pour les angles
faibles (i.e. vers l’avant), avec une faible de´pendance a` la longueur d’onde. Certains
ae´rosols comme ceux qu’on retrouve en milieu marin absorbent moins et diffusent les
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photons de fac¸on plus probable vers l’avant que ceux qu’on retrouve en milieux conti-
nentaux (Gregg et Carder, 1990). Une atmosphe`re plus riche en ae´rosols transmet donc
moins de lumie`re directe et plus de lumie`re diffuse en termes relatifs qu’un ciel clair.
Baker et Frouin (1987) rapportent, d’apre`s leurs calculs re´alise´s pour ae´rosols maritimes,
que le ratio de l’e´clairement visible par rapport a` l’e´clairement de l’ensemble du spectre
retrouve´ a` la surface de l’eau pour plusieurs types d’atmosphe`res diffe´rents se situe
entre 45 et 50% pour des angles ze´nithaux solaires entre 0 et 50˚ , et de´croit ensuite
rapidement avec l’angle ze´nithal solaire. Ils indiquent que pour un angle ze´nithal solaire
de 30˚ , l’influence des ae´rosols maritime sur ce ratio est de 0.2% alors que ceux d’origine
continental est de 4%. Selon l’IPCC 2013, l’effet global des ae´rosols sur le climat entre
l’an 1750 et 2005 porte a` une diminution radiative de −0, 5± 0, 4 W.m2 pour les effets
directs comme l’absorption (effet positif sur le bilan) ou la diffusion (effet ne´gatif sur
le bilan) et a` une diminution de −0, 7± 0, 4 W.m2 pour les effets indirects comme leur
influence sur la microphysique des nuages par leur action sur la densite´ de gouttelettes
(Adam De Villiers, 2011). De surcroˆıt, ils ont comme effet indirect de diminuer l’albe´do
de la neige et de la glace lorsqu’ils s’y de´posent.
Les effets optiques que confe`rent les ae´rosols a` la lumie`re dans l’atmosphe`re peuvent eˆtre
mode´lise´s, mais ne sont pas toujours tre`s pre´cis e´tant donne´e la re´partition ge´ographique
des sources et la dynamique atmosphe´rique complexe qui causent une grande variabilite´
spatiale et temporelle. Cette information peut eˆtre de´rive´e par les satellites qui posse`dent
des canaux dans le proche ou le moyen infrarouge ou par un photome`tre a` partir du sol
(Shettle et Fenn, 1979; Gordon et Wang, 1994; Ahmad et al., 2010). Si elle est de´rive´e
des satellites, l’information restreinte aux sce`nes mesure´es en l’absence de nuages et de
glace (Kergomard et Tanre, 1989), c’est pourquoi plusieurs me´thodes d’estimation de
l’e´clairement incident utilisent une climatologie, c’est-a`-dire une moyenne des mesures
sur un intervalle temporel. L’erreur sur la profondeur optique des ae´rosols (τaer de´rive´e
de MODIS est 0, 05 ± 0, 02 (sans unite´) profondeur optique des ae´rosols (AOD en an-
glais pour Aerosol Optical Depth). En e´te´, la re´gion Arctique est relativement isole´ des
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sources d’ae´rosols anthropiques car l’advection atmosphe´rique est faible, ce qui diminue
le transport des ae´rosols a` partir des sources plane´taires les plus importantes (Tomasi
et al., 2012).
2.2.5 Gaz
Les gaz pre´sents dans l’atmosphe`re peuvent eˆtre divise´s en 2 groupes. Le premier groupe
sont ceux qui ont une concentration constante et le deuxie`me ceux qui ont une concen-
tration variable. Les gaz a` concentration constante sont principalement l’azote (N2),
l’oxyge`ne (O2), l’argon (Ar) et le dioxyde de carbone (CO2). Ils sont conside´re´s uni-
forme´ment me´lange´s par unite´ de volume et donc ayant un effet optique connu. La trans-
mittance de ces gaz varie selon la hauteur de la colonne d’atmosphe`re (l’atmosphe`re est
plus e´pais a` l’e´quateur qu’aux poˆles vu l’activite´ convective cre´e´e par le forcage ra-
diatif plus intense), et la pression atmosphe´rique qui informe sur la concentration en
mole´cules.
Les gaz a` concentration variable sont surtout la vapeur d’eau (H20) et l’ozone (03). La
vapeur d’eau (humidite´) et l’ozone sont des parame`tres qui modifient le destin de la
lumie`re visible dans l’atmosphe`re et doivent eˆtre estime´s pre´cise´ment dans les mode`les
d’estimation de l’e´clairement incident a` la surface, en particulier lorsqu’on s’inte´resse a`
la lumie`re visible (figure. 2.6). La concentration de ces gaz peut eˆtre estime´es a` partir
de mesures satellitaires, de mesures de radiosondes ou a` partir de profiles types soit
moyenne´s sur une pe´riode de temps (climatologie), soit exprime´s selon des mode`les
pre´e´tablis dits standards (McClatchey et al., 1971a).
L’humidite´ Arctique est plus ou moins importante en fonction des e´changes entre la
cryosphe`re, l’hydrosphe`re et l’atmosphe`re, la vapeur d’eau est donc tre`s variable spatio-
temporellement. L’e´te´ est e´videmment plus humide car l’eau s’e´vapore de la surface
oce´anique et des terres plus chaudes. En hiver, l’Arctique est tre`s sec car le couvert de
glace empeˆche l’e´vaporation. L’influence de la vapeur d’eau est surtout apparent dans
le rouge, autour de 690 et 700nm, et les pics d’absorption sont de plus en plus fort vers
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Figure 2.6: Exemple de transmission des gaz de vapeur d’eau (haut) et d’ozone (bas)
pour un profile standard (US62), tire´ de Aube´ (2003). La bande jaune correspond a`
l’intervalle de la lumie`re visible.
l’infrarouge. Morel (1991) indique que le PAR mesure´ a` la surface est re´duit de -0,7%
pour une quantite´ d’eau pre´cipitable de 0,5 cm 9 et un angle ze´nithal solaire de 0˚ et de
3% pour une quantite´ d’eau pre´cipitable de 5 cm pour un angle ze´nithal solaire de 80˚ .
La concentration en ozone est aussi variable. Temporellement, elle semble eˆtre ge´ne´ralement
a` son plus fort au printemps et a` son plus faible en e´te´ (Monks et al., 2015). Elle se
mesure en unite´s Dobson (DU en anglais, pour Dobson Units). Son maximum d’ab-
sorption est dans l’orange´, autour de 600nm. Morel (1991) nous indique que le PAR
mesure´ a` la surface est re´duit de 1% pour une quantite´ d’ozone de 250 DU et un angle
ze´nithal solaire de 0˚ et de 10% pour une quantite´ d’ozone de 450 DU avec un angle
ze´nithal solaire de 80˚ . Dans le but d’estimer le PAR qui parvient a` la surface, une erreur
9. Par convention, 1 cm d’eau pre´cipitable repre´sente 1g/cm2 de vapeur d’eau
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dans l’estimation du profil d’humidite´ risque donc de mener a` une plus petite erreur sur
l’estimation du PAR qu’une erreur sur l’estimation du profil d’ozone.
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Figure 2.7: Transmission inte´gre´e spectralement des gaz pour la section visible du
spectre, variant de 30 a` 90˚ , simule´ a` partir de 6S.
La figure 2.7 illustre les re´sultats d’une simulation avec le mode`le de transfert radiatif
6S (Vermote et al., 1997). Pour un atmosphe`re standard d’e´te´ subartique (2.085 cm
pour la vapeur d’eau et 350 DU pour l’ozone), la transmission atmosphe´rique est surtout
influence´ par l’ozone.
2.2.6 Nuages
En plus de l’action des gaz atmosphe´riques et des ae´rosols, les nuages jouent un roˆle
particulier sur l’e´nergie qui provient de la vouˆte ce´leste. Sur la figure 2.8, lorsqu’un
nuage est a` proximite´ du soleil dans le ciel, il ne bloque pas la lumie`re directe et il diffuse
l’e´nergie qui lui parvient, et il est donc possible dans ce cas qu’un observateur 1 rec¸oive
de 5 a` 10% de plus d’e´nergie que par un ciel comple`tement de´gage´ (Milford, 1974). En
contrepartie, un nuage cachant directement le soleil (et donc sa lumie`re directe) diminue
de beaucoup l’e´nergie rec¸ue par l’observateur 2.
Plus les nuages couvrent d’altitude et sont denses, plus ils absorbent et plus ils diffusent
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Figure 2.8: Sche´matisation de deux observateurs et de l’e´clairement relatif qu’ils peuvent
recevoir sous le soleil
(et donc re´fle´chissent) l’e´nergie en provenance du soleil vers l’espace. L’atte´nuation qui
s’en suit de´pend de la taille et de l’e´paisseur des nuages, ainsi que de la taille et du
nombre de gouttelettes qui le composent. Les petites gouttelettes sont beaucoup plus
blanches que les grosses ou que les cristaux de glace. Plus les gouttelettes sont petites,
plus les nuages re´fle´chissent la lumie`re incidente. Lorsque le couvert nuageux n’est pas
homoge`ne dans sa composition ou sa disposition, e´tant donne´e la forte probabilite´ d’une
distribution anisotropique de la luminance qui de´coule du passage des rayons solaires,
l’atte´nuation re´sultante du nuage de´pend beaucoup de la position de l’observateur.
Entre autres, les nuages et brumes relativement bas sont forme´s de gouttelettes d’eau
sphe´riques (diffusion moins anisotropique) alors que les cirrus sont plutoˆt forme´s de
cristaux qui peuvent re´orienter dans la meˆme direction les rayons qui les traversent.
Il est parfois difficile avec la te´le´de´tection de distinguer les nuages des poussie`res at-
mosphe´riques. Si le nuage est assez e´pais (ex : cumulo-nimbus), il est possible de cal-
culer le chemin optique de la lumie`re. L’e´paisseur de´termine alors s’il est un diffuseur
isotropique ou anisotropique. S’il n’est pas tre`s e´pais (ex : cirrus), il peut eˆtre associe´
a` tord a` des ae´rosols lesquels occasionnent des processus atmosphe´riques diffe´rents de
ceux des nuages et me`nent a` une mauvaise estimation du spectre lumineux incident a`
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la surface. Ajoutons que ge´ne´ralement, plus un ciel est couvert, plus l’e´clairement de
surface devient diffus et uniforme. Par exemple, une simulation a` partir du mode`le de
transfert radiatif SBDART nous re´ve`le que pour un angle solaire de 50 degre´s avec
l’ozone correspondant a` 350 DU, si le ciel est comple`tement couvert avec un τcl de 50,
l’e´clairement a` la surface sera comple`tement diffus.
La fraction nuageuse et l’e´paisseur optique des nuages pre´sents dans la colonne d’air
sont ainsi des variables qu’il faut absolument conside´rer dans l’e´valuation de l’effet
atmosphe´rique sur l’e´nergie solaire rec¸ue a` la surface. Les satellites de la couleur de
l’eau ont tendance a` masquer les e´le´ments qui ont un albe´do tre`s fort pour les lon-
gueurs d’ondes visibles car ils saturent le capteur et faussent le signal a` partir duquel
on pourrait e´tudier ce qui constitue la colonne d’eau. Il n’y a donc pas de corrections
atmosphe´riques en pre´sence de nuages car la sce`ne (le pixel) est masque´e. Malgre´ la
perte d’information sur la sce`ne occasionne´e par la re´flexion et la diffusion non-se´lective
des nuages, ils transmettent la lumie`re, il faut donc en tenir compte lorsqu’on veut
estimer l’e´clairement spectral incident a` la surface de l’eau. Pour en tenir compte, on
e´value la transmittance nuageuse, l’inverse de l’atte´nuation nuageuse, soit le ratio de
l’e´clairement descendant sous la couche de nuage sur l’e´clairement rec¸u par un ciel clair.
La transmittance nuageuse peut eˆtre re´solue en utilisant le transfert radiatif, notam-
ment en parame´trisant les caracte´ristiques de la sce`ne comme l’e´paisseur optique des
nuages, l’angle ze´nithal solaire et l’albe´do de surface. Boers et al. (2000) montrent que
leurs mesures terrain d’e´paisseur optique des nuages peuvent diffe´rer e´norme´ment de
celles retrouve´es par satellites duˆ soit a` l’he´te´roge´ne´ite´ de la structure du nuage soit a`
une faible e´paisseur optique. Ainsi, l’erreur sur la transmittance des nuages a` partir de
donne´es satellites peut s’ave´rer conside´rable.
Dans le visible et le proche infrarouge, les nuages donnent en ge´ne´ral un spectre plat,
donc une faible de´pendance aux longueurs d’ondes. Par contre, si l’on s’inte´resse a`
des longueur d’ondes beaucoup plus grandes, la transmission peut devenir faible. Par
exemple, s’il y a un cumulus dans la sce`ne observe´e, pour un chemin optique de 100m,
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la transmittance nuageuse est d’environ 0,3 et 0,15 pour 10µm et 1µm respectivement
(cite´ de McClatchey et al. 1971, p.44).
Les nuages et la glace ont une signature indiscernable pour l’intervalle visible. Heu-
reusement, les objets de la couche supe´rieure de notre plane`te e´mettent des radiations
infrarouges et micro-ondes. Ces radiations de faible e´nergie sont de´nomme´es ondes. Les
nuages n’e´mettent qu’un tre`s faible signal dans les micro-ondes, alors que la glace de
mer en e´met davantage (figure 2.9).
Longueur d’onde (nm)
Al
bé
do
Figure 2.9: L’albe´do spectral de la glace de mer en pe´riode de fonte (7 juillet au 12 aouˆt)
- Tire´ de Perovich et al. 2002. La bande jaune correspond a` l’intervalle de la lumie`re
visible.
Sur cette figure, les cercles blancs sont la moyenne d’albe´do et les bars verticales
repre´sentent l’intervalle d’erreur (± 1 e´cart-type). Cette signature spectrale de´coule
en fait de la structure physique de l’objet, notamment sa composition atomique et sa
structure cristalline. De meˆme, la diffe´rence de structure entre l’eau de mer et celle de
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la glace permet de les diffe´rencier, de jour comme de nuit, avec ou sans la pre´sence de
nuages, car les cristaux de glace e´mettent plus de micro-ondes. Dans le meˆme ordre
d’ide´e, on note que les mesures des caracte´ristiques des nuages re´alise´es au-dessus d’un
oce´an sans glace sont plus pre´cises que celles faites au-dessus de la glace (Liu et al.,
2010).
Selon le rapport de l’IOCCG 2000, p.83, la moyenne globale journalie`re de couverture
nuageuse est de 50%. Bishop et Rossow (1991) ont de´termine´ a` partir de mode`les de
transfert radiatifs que les oce´ans e´taient plus souvent couverts de nuages que les conti-
nents. Ils concluent e´galement que les oce´ans Pacifique et Atlantique de l’he´misphe`re
nord sont plus ennuage´s que ceux l’he´misphe`re sud, mais que le Pacifique Nord est plus
nuageux que l’Atlantique Nord en e´te´.
En Arctique, les effets des nuages varient en fonction des saisons. En hiver, le couvert
nuageux est a` son minimum pendant les mois de de´cembre et de janvier, au moment ou`
le couvert de glace est le plus e´pais. Ce couvert nuageux va re´trodiffuser les radiations
infrarouges vers la surface plutoˆt que de les laisser passer directement comme le ferait
un ciel clair (tre`s peu de contribution du soleil pour cette pe´riode). En e´te´, les nuages
re´fle´chissent plutoˆt les ondes visibles vers le haut, ce qui cause une diminution d’e´nergie
a` la surface par rapport a` un ciel clair. Le printemps et l’automne sont un me´lange
des deux situations, mais avec un re´chauffement souvent plus important lorsque les
nuages couvrent le ciel. Au-dessus de l’Arctique, il y a des nuages a` haute altitude
(cirriformes), a` moyenne altitude (altocumulus, altostratus, nimbostratus) et a` basse
altitude (cumulonimbus, cumulus, stratus, stratocumulus). Eastman et Warran (2010)
nous informent que 1) L’arctique est plus ennuage´ vers sa pe´riphe´rie en hiver alors
qu’il devient plus ennuage´ vers le poˆle en e´te´ 2) le couvert nuageux devrait augmenter
significativement pour toutes les saisons dans les prochaines de´cennies, 3) les nuages de
basse altitude sont responsables pour ces changements.
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2.3 Transfert radiatif
Cette section sert a` expliquer les concepts ge´ne´raux du transfert radiatif, en particu-
lier dans l’atmosphe`re, sans pre´tendre a` un formalisme mathe´matique rigoureux. Les
mode`les de transfert radiatifs sont des outils puissants qui permettent de simuler le
chemin des photons qui traversent diffe´rents milieux. Il est possible de re´soudre tre`s
pre´cise´ment l’influence d’un milieu non-opaque comme l’atmosphe`re sur un ensemble
tre`s grand de photons pour chaque point de l’espace et chaque direction, a` condition
de bien connaˆıtre a priori la composition et les IOPs de chacun des constituants de ce
milieu.
Cette discussion ge´ne´rale est valide pour diffe´rents me´dium. Sche´matisons les possibilite´s
qu’un photon peut rencontrer. Si on imagine deux plans paralle`les infinis, l’un situe´ a`
une distance z et l’autre a` z + dz de la source, on trouve l’atte´nuation, c(z), pour un
faisceau de lumie`re monochromatique collimate´ selon la figure 2.10.
 ! !! !!!!!!
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Figure 2.10: Sche´ma conceptuel de l’atte´nuation de la lumie`re
Pour l’atmosphe`re comme pour l’oce´an, le faisceau de lumie`re incidente (en noir) en
interagissant avec un volume de matie`re a` travers une tranche infinite´simale de son trajet
(dz) perd des photons incidents (en bleu), sont atte´nue´s des photons par absorption (en
vert) et alors que d’autres sont gagne´s en provenance de trajectoires diffe´rentes (en
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rouge).
dL(λ, θ, φ)
dr
= −cL(λ, θ, φ) + L∗(λ, θ′, φ′) (2.10)
Ou` dL(λ,θ,φ)dr est le taux de changement de la luminance en fonction de la distance,−cL(λ, θ, φ)
est le taux d’atte´nuation de la luminance en fonction de la distance et L∗(λ, θ′, φ′) est
le gain en photons par diffusion pour cette direction.
La partie des diffusions (eq 2.10) qui s’ajoutent au faisceau sont des photons de tra-
jectoire initiale (θ′, φ′) qui sont diffuse´s dans la direction (θ, φ) suivant l’indicatrice
de diffusion (β) sous-jacente applique´e a` la luminance en provenance de l’angle solide
dω(θ′, φ′). Lorsqu’on inte`gre cette contribution en provenance des toutes les directions
on obtient
L∗(λ, θ′, φ′) =
∫
2pi
β(z, θ, φ; θ′, φ′).L(z, θ′, φ′).dω(θ′, φ′) (2.11)
L’indicatrice de diffusion peut provenir de solutions analytiques comme celle d’Henyey-
Greenstein (1941) qui de´pend du ratio entre les coefficients de re´trodiffusion et de
diffusion (cite´ de Mobley 1994, p.141, voir aussi Fournier et Forand (1990). De plus,
conside´rant un ensemble polychromatique de radiations solaires, on peut ajouter a` ce
terme les processus de diffusion ine´lastique qui implique la re´-e´mission de photons suite
a` l’absorption de photons de plus courte longueur d’onde (c-a`-d., diffusion de Raman
et/ou fluorescence).
Dans la pratique, on s’inte´resse surtout a` l’atte´nuation en fonction de la profondeur/hauteur
z d’une multitude de faisceaux, et donc on conside`re plutoˆt k(z), pre´sente´ a` la section
2.2.2. Les atte´nuations subies (eq 2.10) sont la somme de l’atte´nuation cause´e par les
diffe´rents constituants du milieux. Dans le but de simplifier la ge´ome´trie de l’optique,
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supposons qu’il n’y pas de variabilite´ horizontale dans les proprie´te´s optiques inhe´rentes
d’un milieu, ni de frontie`re. On peut ainsi de´composer le coefficient d’atte´nuation selon
ses contribution d’absorption et de diffusion des diffe´rents constituants du milieu.
k = σ + κ (2.12)
ou` σ repre´sente le coefficient d’absorption et κ repre´sente le coefficient de diffusion.
Ces 2 coefficients sont en m−1 et de´pendent des composantes du milieu retrouve´s a` un
endroit et de la longueur d’onde conside´re´e. Dans le milieu atmosphe´rique, pour un ciel
clair et moyennant l’approximation d’une diffusion simple, l’atte´nuation atmosphe´rique
est la somme de la diffusion mole´culaire, de la diffusion par les ae´rosols, de la diffusion
par les gaz et de la diffusion par les ae´rosols (Gordon et Morel, 1983). Cette approxima-
tion d’une diffusion simple signifie que les particules sont suffisamment e´loigne´es les une
des autres pour nous permettre de conside´rer l’e´nergie de l’interaction onde-mole´cule
de fac¸on unique, un cas a` la fois plutoˆt que de conside´rer l’interaction entre une onde
et un champs e´lectrique. On doit ajouter le couplage mole´cule-ae´rosol dans l’e´quation
lorsqu’on veut tenir compte des interactions multiples. Concre`tement, si une onde ra-
diative subit k(z), une portion de cette radiation est absorbe´e et l’autre est diffuse´e, on
forme donc les groupements suivants :
σ = σm + σa
κ = κm + κa
(2.13)
ou` les indices m et a repre´sentent les mole´cules et les ae´rosols. C’est en prenant en
compte l’ensemble de ces processus que nous pouvons calculer l’extinction du rayon-
nement solaire. En regroupant l’effet de l’absorption mole´culaire par l’ozone, par la
vapeur d’eau et par les autres gaz (σm), l’absorption par les ae´rosols (σa), la diffusion
mole´culaire de Rayleigh (κm) et de la diffusion par les ae´rosols (κa), il ne reste plus qu’a`
les additionner et les inte´grer sur toute la colonne atmosphe´rique pour obtenir la profon-
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deur optique spe´cifique a` l’atmosphe`re. Les lignes qui suivent de´crivent les fondements
sous-jacents aux mode`les de transfert radiatif pour l’atmosphe`re.
La variation de l’absorption mole´culaire (σm) en fonction de la longueur d’onde varie se-
lon les bandes d’absorption des gaz atmosphe´riques et selon la concentration mole´culaire,
comme discute´ brie`vement a` la section 2.2.5. L’absorption mole´culaire est base´e sur l’ide´e
que les mole´cules absorbent certaines radiations en fonction de la structure mole´culaire
et de leur e´tat e´nerge´tique (i.e. nombre d’e´lectrons, leur orbital et leur e´tat e´nerge´tique).
Conside´rons un atmosphe`re paralle`le plane et une fre´quence pour laquelle plusieurs raies
d’absorption distinctes appartenant a` un ou plusieurs constituants mole´culaires contri-
buent au coefficient d’absorption. Le coefficient d’absorption mole´culaire de cette couche
d’atmosphe`re sera alors la somme d’absorption mole´culaire des raies d’absorption spec-
tralement e´troites dues a` tous les compose´s absorbants qui sont assez proche de la
fre´quence d’oscillation ν pour contribuer significativement a` l’absorption mole´culaire.
Quant a` l’intensite´ de l’absorption, le coefficient d’absorption sommaire du gaz sera
proportionnel au nombre de mole´cules du gaz par volume. Il est a` noter qu’il y a une
plus forte oscillation dans la fonction de l’absorption mole´culaire par rapport a` la lon-
gueur d’onde que pour les autres fonctions qui causent l’atte´nuation (absorption par
les ae´rosols, diffusion par les mole´cules et diffusion par les ae´rosols, qui sont beaucoup
plus lisses suivant les changements en longueur d’onde). La diffusion mole´culaire (κm)
peut eˆtre mode´lise´e par la diffusion de Rayleigh. Rappelons que cette dernie`re prend
place lorsque les atomes, mole´cules ou particules et la distance qui les se´pare est grande
relativement a` la longueur d’onde et affecte les longueurs d’onde suivant une distribu-
tion de probabilite´ λ−4. Elle de´pend aussi du nombre de mole´cules rencontre´es et par
conse´quent de la pression atmosphe´rique.
L’absorption et la diffusion par les ae´rosols (σa et κa) de´pend de leur densite´, de leur
distribution de taille et de leur index de re´fraction complexe. Le calcul du coefficient
d’extinction des ae´rosols peut eˆtre simplifier en utilisant la relation empirique d’Ang-
strom. L’utilisation de tels parame`tres simplifie la taˆche de l’utilisateur qui peut facile-
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ment l’extraire d’une sce`ne sans nuages a` partir de la plupart des images de la couleur
de l’eau qui offrent des valeurs (au moins deux) dans les canaux infrarouges.
En rassemblant tous ces concepts et en utilisant leur proprie´te´s additives, on obtient
l’atte´nuation totale pour la couche horizontale j selon
kj = κmj + σaj + κaj + σaj (2.14)
En additionnant toutes les contributions des composantes atmosphe´riques rencontre´es
verticalement, on retrouve la contribution optique de l’atmosphe`re pour un soleil au-
dessus de nos teˆte. Comme ce n’est jamais le cas en Arctique, on doit tenir compte du
chemin optique, m.
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Figure 2.11: Augmentation du chemin optique avec l’augmentation de l’angle ze´nithal
solaire
Le facteur du chemin optique est pris en compte en multipliant l’inverse du cosinus de
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l’angle ze´nithal solaire pour un atmosphe`re aux couches horizontales. Ainsi, la profon-
deur optique des constituant atmosphe´rique ajuste´e pour le chemin optique est
τ(λ) = sec(θ)
∫ z2=TOA
z1=0
∑
k(λ, z) dz. (2.15)
Il devient alors possible de convertir la transmittance verticale a` la transmittance du
trajet optique entier (i.e. de tenir compte de l’angle ze´nithal solaire dans nos calculs).
A` partir de l’e´q 2.8 et 2.16, on re´e´crit l’addition de toutes les couches atte´nuantes
infinite´simale de l’atmosphe`re selon
T (λ) = e
− ∫ z2=TOAz1=0 ∑ k(λ,z)cos θ(z) . (2.16)
La transmittance atmosphe´rique T (λ) est donc l’exponentiel de la profondeur optique,
soit l’inte´grale des e´paisseurs optiques ajuste´es pour l’angle solaire. On note que l’hy-
pothe`se d’une atmosphe`re aux couches paralle`les rend le trajet horizontal sans va-
leur. C’est une situation qui peut avoir des re´percutions qui biaisent l’estimation de
l’e´clairement a` la surface, particulie`rement vers les poˆles. Le chemin optique peut eˆtre
calcule´ selon le ratio du trajet sur sa composante verticale jusqu’a` occurrence d’un
angle solaire de 80˚ . Pour des angles plus important, la re´fraction des rayons solaires
compensent en partie pour la courbure de la Terre, ce qui implique que la distribution
verticale des composantes atmosphe´riques qui diffusent ou absorbent doivent eˆtre pris en
compte pre´cise´ment (Dahlback et Stamnes, 1991). Une e´quation ge´ne´rale tenant compte
de l’indice de re´fraction de l’aire et de la densite´ et de la hauteur de ces constituants
est donne´e par McClatchey et al. 1971.
McClatchey et al. (1971) fournit e´galement des tables nume´riques de coefficients d’atte´nuation
disponibles pour 5 mode`les atmosphe´riques (tropical, e´te´ pour latitudes moyennes, hi-
ver pour latitudes moyennes, e´te´ subarctique et hiver subarctique) auxquels s’ajoute
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une option de 2 types d’ae´rosols, ceux pour une atmosphe`re claire (visibilite´ de 23km
- atmosphe`re moyennement charge´e) et ceux pour une atmosphe`re brumeuse (visibilite´
de 5km - atmosphe`re tre`s charge´e), correspondant approximativement a` une profon-
deur optique des ae´rosols d’environ 0.22 et 0.66 a` 550 nm. Comme ces valeurs sont de´ja`
calcule´s dans des tables pour des profils verticaux standard, les mode`les re´solvant les
e´quations du transfert radiatifs sont beaucoup acce´le´re´s.
Au calculs de propagation de la lumie`re peuvent s’ajouter certaines fonctions ge´ne´riques
qui de´crivent des phe´nome`nes comme la luminance transmise par la surface de l’eau,
par temps venteux ou non. De meˆme, les composantes optiquement actives dans l’eau
peuvent eˆtre mode´lise´es. Il existe plusieurs sortes de solutions (voir Mobley, 1994).
Toutes les situations peuvent eˆtre e´value´es en utilisant des proce´dures de Monte Carlo,
ou` l’on injecte un grand nombre de photons dans un mode`le probabiliste et on re´ite`re
jusqu’a` obtenir une certaine convergence. On re´ussit donc, en tenant compte de tous les
pre´ceptes de la the´orie de l’optique applique´e, a` connaˆıtre la re´partition de la lumie`re en
toutes parts de son trajet. Comme tous les mode`les, les mode`les de transfert radiatif ont
leurs limites, en particulier lorsqu’on suppose des plans paralle`les et donc qu’on ne prend
pas en compte l’e´nergie diffuse en provenance du ciel lorsque le soleil est sous l’horizon,
ou encore lorsque la lumie`re se propage dans un milieu discontinue en densite´ duˆ aux
particules, comme par exemple lorsqu’il neige ou lorsqu’il y a beaucoup d’ae´rosols.
2.4 Mode`les d’estimation de l’e´clairement incident
Nous avons passe´ en revue les the´ories sous-jacentes a` l’estimation de l’e´clairement
incident. Des mode`les physiques mettent en relation les concepts the´oriques explore´s
pre´ce´demment. Ils sont base´s sur une description sche´matise´e des interactions entre le
rayonnement solaire et la matie`re pre´sente dans l’atmosphe`re. Ils permettent ainsi de
mieux saisir l’ampleur des conditions environnementales sur la quantite´ d’e´clairement
rec¸ue a` la surface.
Dans cette dernie`re section de l’ancrage the´orique, on pre´sente les mode`les des satellites
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SeaWIFS et MODIS (Frouin et al., 2003). Ensuite, nous pre´senterons le mode`le de
(Be´langer et al., 2013) qui fait usage du mode`le SBDART. Les mode`les d’estimation
de l’e´clairement incident pre´sente´s ici sont des mode`les physiques et comportent des
incertitudes. Pour un jour de l’anne´e et un moment de la journe´e, on connaˆıt avec
tre`s peu d’incertitude l’e´clairement spectral moyen qui arrive du soleil a` la surface de
l’atmosphe`re (F) (Neckel et Labs, 1984). On connaˆıt aussi avec grande pre´cision la
position du soleil pour chaque point de la surface. On peut donc connaˆıtre avec tre`s
peu d’incertitude la valeur de l’e´clairement a` la surface de l’eau, Ed(λ, 0
+), a` condition
de connaˆıtre avec certitude la nature et la concentration de chacune des composantes
de l’atmosphe`re et de la surface. C’est la` tout le de´fi de l’estimation de l’e´clairement de
surface.
2.4.1 Me´thode d’estimation du PAR par les satellites de la couleur de l’eau
(Frouin et al., 2003)
Depuis le premier capteur (Coastal Zone Color Scanner 1978-1986), la te´le´de´tection
de la couleur de l’oce´an a permis d’accroˆıtre les observations des variations spatio-
temporelles des concentrations en composantes bio-optiques de la couche superficielle de
l’oce´an avec certains avantages : fre´quence rapide d’acquisition des donne´es, re´solution
spatiale et radiome´trique relativement e´leve´es, couverture spatiale e´tendue, et surtout,
un continuum d’acquisition d’information sur de longues pe´riodes. Dus aux re´sultats
prometteurs des premiers satellites aux objectifs plus simples, nombreux sont ceux qui
ont suivi cette vocation et ont e´te´ ajuste´s en fonction de l’he´ritage de leur pre´curseurs.
Il y a aujourd’hui plusieurs satellites dont les re´solutions radiome´triques et les canaux
ont e´te´ adapte´s aux besoins pre´cis de l’e´tude de la couleur de l’eau.
Le capteur SeaWIFS (Sea Wide Instantaneous Field-of-View Sensor), porte´ par la plat-
teforme SeaStar, a e´te´ mis en orbite en 1997 et a cesse´ ses ope´rations en 2010, livrant
des images de l’oce´an pendant un peu plus de 13 ans. La re´solution spatiale du capteur
e´tait de 1,1 km au nadir et collectait les luminances dans huit bandes spectrales : six
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visibles servant a` de´crire les caracte´ristiques de la cible et deux dans le proche infrarouge
pour les corrections atmosphe´riques.
MODIS (MODerate resolution Imaging Spectroradiometer) est un instrument qui a
e´te´ lance´ par la NASA a` bord des satellites Terra (1999) et Aqua (2002) qui sont
a` ce jours encore fonctionnels. MODIS collecte des donne´es dans 36 bandes apparte-
nant aux domaines visible, proche et moyen infrarouge et infragrouge thermique. Sa
grande re´solution spectrale permet d’en de´river une multitude de produits qui estiment
des parame`tres comme la glace ou les nuages. Pour les nombreuses applications lie´es
a` l’oce´anographie biologique, les bandes 8 a` 16 offrent une sensibilite´ radiome´trique
supe´rieure avec une re´solution spatiale d’un kilome`tre.
Les mode`les d’estimations de l’e´clairement incident a` partir des satellites de la couleur
de l’eau sont des mode`les qui partent du principe de conservation de l’e´nergie. Pour
un syste`me donne´, l’e´nergie incidente est la somme de l’e´nergie re´fle´chie, de l’e´nergie
absorbe´e et de l’e´nergie transmise. Dans le syste`me atmosphe´rique, l’e´nergie incidente
est la constante solaire affecte´e par l’angle ze´nithal solaire et la distance de la terre
au soleil (connue). L’e´nergie re´fle´chie est de´termine´e par les satellites de la couleur de
l’eau qui mesurent la luminance dirige´e vers le haut (observe´e). L’e´nergie transmise
et absorbe´e par l’atmosphe`re doit eˆtre de´termine´e et corrige´e de l’albe´do de surface
(mode´lise´e). Ainsi, pour de´terminer l’e´nergie a` la surface, l’e´nergie re´fle´chie dans l’espace
par le syste`me plane´taire et l’e´nergie absorbe´e par les composantes atmosphe´riques sont
soustraites a` l’e´nergie incidente provenant du soleil.
Frouin et Chertock (1992) ont construit un mode`le d’estimation de l’e´clairement qui
pe´ne`tre la surface de l’eau a` partir de l’albe´do inte´gre´ du spectre solaire (280-2500nm)
mesure´ par satellite. C’est sur ce mode`le que se base le mode`le de Frouin. Comme ces
mode`les de´terminent l’albe´do a` partir d’une seule passe satellitaire, c’est-a`-dire un seul
angle d’observation, on fait l’hypothe`se de l’isotropie des nuages et de la surface et on
ne´glige leur variabilite´ journalie`re. Aussi, l’atmosphe`re et les nuages sont de´couple´s, ce
qui permet de repre´senter une couche d’atmosphe`re clair au-dessus d’une couche de
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nuages, qui repre´sente la transmittance des nuages inte´gre´e verticalement.
L’e´nergie rec¸ue a` la surface de l’oce´an en absence de re´flection par la surface est
FD cos θT (θ), ou` F est la constante solaire au sommet de l’atmosphe`re, D est le facteur
qui tient compte des le´ge`res variations de la distance du soleil a` la terre au cours de
l’anne´e (<3%), θ est l’angle ze´nithal solaire et T (θ) est la transmission atmosphe´rique
pour un ciel clair en fonction de l’angle ze´nithal solaire. L’e´nergie transmise par les
composantes atmosphe´rique T (θ) ne peut eˆtre mesure´e directement et doit eˆtre de´rive´e
des observations. Comme discute´ a` la section 2.2., celle-ci peut eˆtre divise´e pour tenir
compte l’absorption par les gaz atmosphe´riques et la diffusion par les gaz (diffusion
de Rayleigh) (tg), et la diffusion (diffusion de Mie) et absorption par les ae´rosols (ta).
L’e´clairement ainsi de´rive´ est l’e´clairement rec¸u a` la surface si la couche nuageuse et la
surface sont des syste`mes non-absorbant et non-re´fle´chissant. Ainsi, pour tenir compte
de la contribution de la re´flexion vers le bas des multiples diffusions de ce syste`me nuage-
surface, on multiplie par un facteur (1 − SaA)−1 au mode`le pour obtenir l’e´clairement
au dessus de la surface de ce syste`me.
Ed(0
+) =
FD cos θ T (θ)
(1− SaA) (2.17)
Ou` Sa est l’albe´do sphe´rique etA est l’albe´do du syste`me nuage-surface. Ce de´nominateur
aura comme effet d’augmenter Ed parce qu’il repre´sente l’e´nergie des photons qui se-
ront renvoye´s vers la surface lors de leur chemin vers le haut apre`s avoir e´te´ re´trodiffuse´s
vers l’espace par le syste`me nuage-surface (l’albe´do sphe´rique est la version ajuste´e de
l’albe´do plane, c’est-a`-dire qu’est la fraction relative d’e´nergie solaire re´trodiffuse´e vers
la surface, en prenant en compte les re´flections multiples).
De plus, il faut pouvoir mode´liser la situation d’un ciel nuageux. Comme on fait l’hy-
pothe`se qu’on peut de´coupler la couverture nuageuse du reste de l’atmosphe`re, on peut
simplement tenir compte de la couche de nuage-surface par un facteur supple´mentaire.
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L’e´nergie transmise par la couche nuageuse ne tient pas compte de l’absorption ni de
la diffusion par les gaz, elle tient seulement compte de l’atte´nuation par les nuages, et
dans le visible, cette atte´nuation n’est cause´e que par la diffusion. On fait aussi l’hy-
pothe`se que la transmission mole´culaire sous un ciel nuageux est environ la meˆme que
celle qu’on retrouve pour un ciel clair, notamment parce que la plupart de l’ozone se
trouve au-dessus des nuages. Gardons en teˆte que l’e´clairement qui nous inte´resse est la
fraction qui pe´ne`tre dans l’oce´an. Ainsi, on applique un facteur permettant de retrouver
l’e´clairement qui pe´ne`tre dans l’oce´an ;
Ed(0
−) =
FD cos θT (θ)(1−A− a)
(1− SaA) (2.18)
ou` a est l’absorption cause´e par la couche nuage et donc ou` A+ a est la re´duction ap-
plique´e au flux de l’e´quation 2.17. Ce nume´rateur aura comme effet de diminuer Ed parce
qu’il repre´sente l’e´nergie des photons absorbe´s ou re´fle´chis lors de leur passage dans la
couche nuageuse et a` l’interface air-mer. Comme l’absorption des nuages est ne´gligeable
dans la portion visible du spectre solaire, le terme sera ignore´ pour l’estimation du PAR
avec cette me´thode et l’e´quation devient
Ed(0
−) =
FD cos θT (θ)(1−A)
(1− SaA) (2.19)
En outre, pour un ciel clair, A est strictement e´gal a` l’albe´do de la surface, As. Ainsi
l’e´quation devient
Ed(0
−) =
FD cos θT (θ)(1−As)
(1− SaAs) (2.20)
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Il est plus pre´cis d’estimer l’e´clairement sous la surface, mais pour des questions de
validation, on passe a` l’e´clairement au-dessus de la surface, parce qu’il est plus facile a`
mesurer sur le terrain (Frouin, com. pers., 2015). C’est ce qui explique que le calcul du
PAR est augmente´ de (1 − As)−1 dans ce mode`le, et donc qu’on obtient l’e´clairement
descendant au-dessus de la surface par
Ed(0
+) =
FD cos θT (θ)(1−A)
(1−As)(1− SaA) . (2.21)
En re´sume´, on retrouve un l’e´nergie du soleil au sommet de l’atmosphe`re qui est multiplie´
par la transmittance d’un ciel clair et la transmittance des nuages e´value´e a` partir de
l’albe´do de la sce`ne et de l’albe´do de surface. La figure 2.12 sche´matise les principales
interactions de la lumie`re qui sont mode´lise´es par l’algorithme Frouin. Dans le sche´ma,
on ajoute la
Les termes de droite dans le sche´ma (ρ et FDcos(θ)ρ ∗ pi) sont discute´s dans les pa-
ragraphes qui suivent. Pour re´soudre l’e´quation 2.21, As devient l’albe´do de l’oce´an
(somme de l’e´nergie directe et diffuse) ajuste´ en fonction de l’angle ze´nithal solaire et
de τaer a` 500nm. L’albe´do de surface pour un oce´an libre de glace est interpole´ d’une
table a` partir de l’angle ze´nithal solaire et de l’e´paisseur optique des ae´rosols (Jin et al.,
2004). La variabilite´ intra-journalie`re change surtout lorsque le soleil est bas sur l’hori-
zon. Une erreur dans l’estimation de la faible e´nergie qui parvient a` la surface lorsque le
soleil est bas produirait une erreur faible sur le bilan journalier, ce qui permet d’ignorer
la variabilite´ journalie`re de l’albe´do de surface.
Il nous reste principalement a` retrouver A, l’albe´do du syste`me nuage-surface. C’est ici
qu’interviennent les satellites de la couleur de l’eau car ils permettent de de´river l’albe´do
a` partir des luminances visibles qu’ils mesurent Li. Base´ sur le mode`le de Frouin et
Chertock (1992), le mode`le utilise´ pour retrouver le PAR a` partir des satellites SeaWIFS
et MODIS est imple´mente´ par Frouin R., Franz B. et Wang M. en 2001. L’algorithme
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Figure 2.12: Sche´ma de l’estimation du PAR a` partir des satellites de la couleur de l’eau,
tire´ et adapte´ de Frouin et Chertock 1992.
sert a` re´soudre l’e´clairement au-dessus de la surface pour chacune des bandes visibles
de SeasWIFS et MODIS et de cette fac¸on a` retrouver le PAR.
A devra eˆtre exprime´ comme fonction de la luminance mesure´e par les satellites de la
couleur de l’eau pour la bande i (i = 1, 2, . . . , 6 pour l’intervalle PAR). Pour chaque
pixel non contamine´ par la re´flexion spe´culaire ou par la glace (qui serait interpre´te´e
comme un nuage par l’algorithme), on calcule la re´flectance au sommet de l’atmosphe`re
(voir eq. 2.6) a` partir de la luminance mesure´e par le satellite (ρ dans la fig. 2.12).
ρ∗i = piLi
Fi d cosθ
(2.22)
Ou` Fi est l’e´nergie extra-terrestre de de´part pour la bande i, θ est l’angle ze´nithal
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solaire au moment de la passe satellitaire, Li est la luminance mesure´e au satellite, d est
le ratio de la distance moyenne terre-soleil au moment d’acquisition. Pour chacune des
re´flectances, on corrige ensuite l’effet de l’absorption par les gaz, notament en divisant
par la transmittance de l’ozone selon
ρ
′
i =
ρ∗i
Tgi
(2.23)
ou`
tg(oi) = e
−σa(oi)
cosθ = e
−ka(i)Uo
cosθ (2.24)
Ou` σa(oi) est l’absorption mole´culaire, ka(i) est le coefficient d’absorption par l’ozone qui
est tire´ d’un code de transfert radiatif (6S, Vermote et al. 1997) pour la bande i et Uo la
quantite´ d’ozone tire´e des donne´es auxiliaires (voir Frouin et al. 1989) provenant du cap-
teur Total Ozone Mapping Spectrometer (TOMS). Analoguement, la transmission de la
vapeur d’eau est prise en compte en provenance du National Center for Environmental
Prediction (NCEP ).
On de´rive ensuite la re´flectance de la couche nuages/surface affranchie de son effet
atmosphe´rique complet en suivant la me´thode de´veloppe´e de Tanre´ et al. (1979). Aucune
information sur la composition nuage/surface n’est disponible pour les satellites de la
couleur de l’eau, on suppose donc toujours l’isotropie du syste`me et on obtient
ρi =
ρ
′
i − ρai
Tai(θs)Tai(θv) + Sai(ρ
′
i − ρai)
(2.25)
ou` ρai est la re´flectance intrinse`que de l’atmosphe`re pour la bande i, c’est-a`-dire la
composante de la re´flectance qui repre´sente les photons qui ne se sont rendus a` la couche
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nuage-surface. L’absorption par les gaz est de´ja` pris en compte. La transmittance diffuse
Tai et l’albe´do sphe´rique Sai sont calcule´s par les formules analytiques de´veloppe´es par
Tanre et al., (1979). Ils de´pendent de τmol et τaer. La re´flectance de l’atmosphe`re peut
eˆtre re´solue en faisant l’hypothe`se d’une diffusion simple, acceptable si l’on ne conside`re
pas de grand chemin optique, inte´ressante puisque les grands angles solaires contribuent
faiblement au PAR journalier, et donc est mode´lise´e par
ρa =
τmolPmol + ωaerτaerPaer
4 cos θs cos θv
(2.26)
ou` les indices i ont e´te´ omis par soucis de clarte´ mais il va de soi qu’il y a une forte
de´pendance spectrale dans la re´flectance de l’atmosphe`re. Pmol et Paer sont les fonctions
de phase de diffusion associe´es aux mole´cules et aux ae´rosols. Pour estimer ωaer et Paer,
on recherche le mode`le d’ae´rosols le plus approprie´, de´ja` calcule´ dans la correction
atmosphe´rique standard.
Comme lorsqu’on fait les corrections atmosphe´riques, l’e´paisseur optique des ae´rosols
est obtenue d’une longueur d’onde de re´fe´rence (τaer)(a` 865nm pour SeaWIFS et MO-
DIS). Sa de´pendance spectrale est obtenue a` partir du coefficient d’Angstrom, qui est
e´galement estime´ lors de la correction atmosphe´rique (α). On trouve alors
τaer i = τaer865nm(865nm/λi)
α (2.27)
E´tant donne´ que la pre´sence de nuages inhibe la de´termination des proprie´te´s at-
mosphe´riques des ae´rosols, une climatologie mensuelle de taua et alpha est employe´e.
Ainsi, tous les inconnus sont identifie´s pour connaˆıtre la re´flectance spectrale de la
couche nuage-surface (ρ). Comme dans un pixel satellitaire le ciel est souvent un me´lange
entre un ciel clair et un ciel nuageux, sous l’hypothe`se du ciel en plans paralle`les, l’albe´do
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du syste`me nuage-surface est la combinaison line´aire de l’albe´do de surface (As) et de
l’albe´do des nuages (A′cl), c’est-a`-dire l’albe´do des nuages eux-meˆmes plus la contribution
des photons re´fle´chis par la surface sous les nuages et qui retraversent ces meˆmes nuages
vers l’espace, tel que
A = CF.A′cl + (1− CF ).As (2.28)
Ou` CF est la fraction nuageuse. Toujours en ne´gligeant le terme d’absorption a, on
mode´lise contribution de l’albe´do des nuages par
A′cl = Acl +
(1−Acl)2As
(1−AclAs) (2.29)
ou` Acl est la contribution au flux qui est directement re´fle´chie par la couche de nuage et le
terme de droite repre´sente la contribution provenant des photons re´fle´chis par la surface
sous les nuages et qui ont traverse´ l’interface nuages. Le nume´rateur de la contribution
repre´sente la diminution du flux cause´e par cette e´paisseur nuageuse traverse´e a` l’aller
et au retour et le de´nominateur repre´sente l’augmentation de flux par tout ce qui n’est
pas absorbe´ par les nuages ou la surface et est e´ventuellement retourne´ vers le haut.
En approximant 1(1−Acl.As) ≈ 1 + Acl.As dans l’e´quation 2.29, en ne´gligeant les ordres
2 et supe´rieurs de Acl et As ainsi que Acl.As (qui deviennent des contributions tre`s
faibles), par de´veloppement et simplifications on retrouve
A′cl = Acl +As (2.30)
Ainsi, en remplacant dans l’e´quation 2.28, on retrouve l’albe´do du syste`me nuage-surface
tel que
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A ≈ CF.Acl +As (2.31)
Cette relation tre`s simplifie´e nous indique que l’albe´do de la couche nuage-surface est
la somme de l’albe´do des nuages ponde´re´ par la fraction nuageuse et de l’albe´do de
surface. Meˆme si la de´pendance angulaire de la re´flectance est ne´glige´e dans l’e´quation
qui de´termine la re´flectance de l’atmosphe`re clair (eq :2.26), on relie la re´flectance totale
a` l’albe´do du syste`me nuage-surface inte´gre´ sur le domaine 400-700nm en utilisant une
solution de´termine´e analytiquement par Zege et al. (1991), avec le facteur angulaire Fa
suivant l’equation 2.31
A = Fa(ρ−As) + (As) (2.32)
De cette manie`re, on retrouve l’albe´do du syste`me nuage/surface a` partir de la lumi-
nance Li enregistre´e au satellite et de l’albe´do de surface. Finalement, les fonctions et
parame`tres de l’e´quation 2.21 sont calcule´es pour chaque bande spectrale pour chaque
passe satellitaire. Chacun des i e´clairement est moyenne´ en normalisant a` l’aide de la
portion relative du spectre extraterrestre F .
PAR = E0PAR
∫ t2=fin du jour
t1=de´but du jour
cos θs < Tg >< Td > [1− < A >]
[1− < As >][1− < Sa >< A >] dt (2.33)
et avec E0PAR, la constante de la quantite´ de radiation PAR parvenant au sommet
de l’atmosphe`re. Les donne´es d’estimation du PAR journalier sont en mW/cm2/µm.
Comme Sa ne de´pend pas de la ge´ome´trie de la sce`ne, tous les termes suivent simplement
la variation de θs. On inte`gre temporellement et on converties en unite´s d’Einstein/m
2/jour.
Les estimations seront subse´quemment moyenne´es spatialement pour obtenir des pro-
duits de niveaux supe´rieurs (journaliers, hebdomadaires ou mensuels).
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2.4.2 Me´thode d’estimation du PAR par les satellites me´te´orologiques (Be´langer
et al., 2013)
Avec un seul capteur satellitaire pour la couleur de l’oce´an, une couverture oce´anique
globale journalie`re n’est pas possible. Une combinaison de diffe´rents satellites peut
augmenter la couverture spatiale et temporelle, mais il reste tout de meˆme trois la-
cunes importantes : 1) la variabilite´ de la couverture nuageuse intrajournalie`re n’est
ge´ne´ralement pas prise en compte ; 2) l’absence d’estimation en pre´sence de glace ; 3)
l’absence d’estimation lorsque le soleil est trop bas sur l’horizon. Malgre´ une augmen-
tation des passages satellitaires en Arctique, les conditions environnementales inhibent
plus qu’ailleurs la possibilite´ d’extraction de l’information a` partir des satellites (la
glace est particulie`rement pre´sente et les angles ze´nithaux solaires sont souvent trop
faibles). Une absence importante de l’estimation de l’e´clairement incident a` la surface
de´coule de cette insuffisance a` de´river l’information a` partir des produits standard de
la NASA. Sachant que le rayonnement incident disponible pour la photosynthe`se doit
eˆtre conside´re´ de fac¸on spectrale (Platt et Sathyendranath, 1988) meˆme en pre´sence
de glace, Be´langer et al. (2013) ont publie´ un mode`le pour en quantifier les tendances
temporelles d’e´clairement spectral. Deux raisons ont motive´ ce de´veloppement : 1) le
mode`le de production primaire de Be´langer et al (2013) est un mode`le spectral qui
tient compte de l’atte´nuation par les substances autres que le phytoplancton comme le
CDOM ; 2) le mode`le s’e´tend dans l’UV-B afin de permettre de prendre en compte la
photoinhibition du phytoplancton et de faire des calculs de flux photochimiques qui im-
plique le CDOM (par exemple la production de carbone inorganique dissout (Be´langer,
2006), de monoxide de carbone (Xie et al., 2009) et d’ammonium (Xie et al., 2012)).
L’objectif du mode`le est de simplifier la re´alite´ tout en conside´rant les principaux com-
pose´s optiquement actifs. Il s’agit d’un mode`le conc¸u pour minimiser a` la fois l’erreur
sur l’estimation et la complexite´ d’utilisation.
Fondamentalement, le mode`le de Be´langer suit une approche ou` les spectres d’e´clairement
sont pre´-calcule´s et mis dans une matrice de correspondance nume´rique (en anglais Look-
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up-Table, LUT) ou` 4 entre´es sont ne´cessaires pour de´river l’e´clairement spectral rec¸u
a` la surface. Celles-ci sont l’anne´e, le jour de l’anne´e, la longtitude et la latitude. Elles
permettent d’acce´der a` l’angle ze´nithal solaire et aux donne´es de pre´sence de nuage
(CF ), d’e´paisseur optique des nuages (τcl), de la concentration d’ozone (03), qui sont
obtenues du International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) et de la frac-
tion de glace de mer (SIC) qui est obtenue du National Snow and Ice Data Center
(NSIDC ). L’information sur les nuages dans les zones polaires (> 60˚ de latitude) est
obtenue a` partir des donne´es des capteurs Advanced Very High Resolution Radiometer
(AVHRR) de la National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) alors que
celle de glace est obtenue de Nimbus-7 Scanning Multichannel Microwave Radiometer
(SMMR) et du Defense Meteorological Satellite Program (DMSP) Special Sensor Mi-
crowave Imager(SSM/I )-Special Sensor Microwave Imager/Sounder (SS-MIS ) Passive
Microwave Data. Les donne´es ISCCP sont offertes a` une re´solution spatiale de 280km
et a` re´solution temporelle de 3h pour la pe´riode de janvier 1984 a` ce jour. Celles de glace
de mer sont offertes a` re´solution spatiale de 25km et a` re´solution temporelle journalie`re
pour la pe´riode 1998-2009. La figure 2.13 montre un exemple des parame`tres utilise´s
dans le mode`le.
    Concentration en ozone (UD)           Épaisseur optique des nuages           
    Fraction nuageuse      Concentration en glace
Figure 2.13: Exemple de produits FD-SFR (ISCCP) et SSMI (NSIDC) du 21 juin 1998
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Le mode`le Santa Barbara DISORT Atmospheric Radiative Transfer (SBDART ) (Ric-
chiazzi et al., 1998) a e´te´ utilise´ pour les calculs de transfert radiatif dans l’atmosphe`re.
L’approche consiste a` ge´ne´rer des tables d’e´clairement spectral (dites look-up-tables
en anglais ou LUTs) pour un grand nombre de combinaisons d’angles solaires, de
concentrations d’ozone, d’e´paisseurs optiques des nuages et d’albe´do de surface (As).
L’albe´do de surface est construit de manie`re a` rendre compte line´airement de la por-
tion relative d’albe´do de l’eau (AlbOcean, constant a` 0.08) et de l’albe´do de la glace
(AlbGlace,variable en fonction du jour de l’anne´e, construit a` partir de Perovich et al.
2007).
As = AlbGlace ∗ SIC +AlbOcean ∗ (1− SIC) (2.34)
Les LUTs de l’e´clairement au-dessus et au-dessous de la surface de l’eau, respectivement
Ed(λ, 0
+) et Ed(λ, 0
−) ont e´te´ ge´ne´re´es. On conside`re la mer comme une surface plane
pour calculer Ed(λ, 0
−) en prenant en compte les composantes directe et diffuse de
l’e´clairement incident calcule´es par SBDART.
Ed(λ, 0
−) = Eddif (λ, 0+)(1− 0.066) + Eddir(λ, 0+)(1− ρfresnel) (2.35)
ou` ρfresnel est le coefficient de re´flection a` l’interface air-mer calcule´ avec les e´quations de
Fresnel modifie´es pour tenir compte de la vitesse du vent (= 4 m/s) selon la formulation
propose´e par Gregg et Carder (1990) 10. On conside`re ici que 93,4% de l’e´clairement
diffus traverse la surface pour une mer calme et un ciel uniforme (Burt, 1954). Pour
construire les LUTs, l’e´clairement incident direct et diffus, Eddir(λ, 0
+) et Eddif (λ, 0
+),
pour l’intervalle [290, 700]nm avec une re´solution spectrale de 5nm (N = 82 λ), a e´te´
10. Augustin Fresnel (1788 - 1827)
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calcule´ avec SBDART. Pour ce faire, 19 valeurs d’angles ze´nithaux solaires (θs) allant
de 0˚ a` 90˚ avec un pas de 5˚ ont e´te´ utilise´es. La concentration d’ozone (O3) varie de 100
a` 550 unite´s Dobson (DU ), avec un pas de 50 DU, totalisant 10 valeurs possibles. Pour
l’e´paisseur nuageuse (τcl), 8 valeurs ont e´te´ utilise´es : 0, 1, 2, 4, 8, 16, 32 et 64. Pour
l’albe´do de surface (As), 7 valeurs ont e´te´ utilise´es : 0.05 0.20 0.35 0.5 0.65 0.80 0.95. Les
LUTs comprennent ainsi un total de 10 640 spectres d’e´clairement. La parame´trisation
des variables a e´te´ choisie de fac¸on a` rendre des changements d’e´clairement relativement
line´aires, permettant une interpolation line´aire dans les LUTs.
Plusieurs parame`tres atmosphe´riques ont e´te´ garde´s constant pour re´duire la complexite´
des LUTs. L’e´clairement total pris a` la surface de l’atmosphe`re est de Gordon et al.
(1983) (1367W.m−2). Un atmosphe`re d’e´te´ subarctique est utilise´ pour les calculs (de´crit
dans McClatchey et al. (1971), p.6). Cela de´termine un profil vertical standard de pres-
sion, de tempe´rature et de vapeur d’eau, et tient compte de l’e´paisseur de l’atmosphe`re
diminue´e relativement a` celle qu’on retrouve a` l’e´quateur. L’effet des nuages est cal-
cule´ par transfert radiatif ; le programme utilise l’e´paisseur optique des nuages (τcl),
l’albe´do de diffusion simple (ω0) et le facteur d’asyme´trie (g), qui de´crit la fonction de
phase de diffusion pour l’atmosphe`re. Le mode`le d’absorption mole´culaire utilise´ est
celui de´veloppe´ pour LOWTRAN 7 (Pierluissi et Peng, 1985). La diffusion de Rayleigh
(σm) est calcule´e selon Liou (1980), et l’absorption associe´e aux gaz (κm) selon Shettle
et al. (1980). La concentration d’ae´rosols maritimes a e´te´ garde´e constante avec une
e´paisseur optique de 0,1 a` 550nm (σa + κa). Ces simplifications de la re´alite´ diminuent
la performance de l’approche mais sont ne´cessaires pour garder un mode`le rapide.
Pour obtenir l’e´clairement en un point donne´, a` un moment donne´, on doit calculer
l’angle ze´nithal solaire et aller chercher le spectre d’e´clairement dans l’une des LUTs
(0+ ou 0−). Conside´rant la re´solution spatiale de la grille de l’ISCCP, on fait une
interpolation biline´aire des produits CF , τcl, O3 pour la position ge´ographique voulue.
On trouve donc
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Ed(λ, 0
+) = Enuaged (λ, 0
+) ∗ CF + Eclaird (λ, 0+) ∗ (1− CF ). (2.36)
Les valeurs Enuaged (λ, 0
+) ou` τcll > 0 et E
clair
d (λ, 0
+) ou` τcl = 0 proviennent de la
LUT cre´e´e a` l’e´tape pre´ce´dente. De la meˆme manie`re, l’e´clairement sous la surface
peut eˆtre estime´. Cette ope´ration finale nous donne donc l’e´clairement descendant au-
dessus ou sous l’interface air-mer en tenant compte des nuages et de la glace de mer.
La figure 2.14 sche´matise les principales interractions de la lumie`re qui sont mode´lise´es
par l’algorithme Be´langer. La re´solution spatiale est une faiblesse de l’approche mais
la re´solution temporelle qui permet de tenir compte de la variabilite´ nuageuse et la
possibilite´ de connaˆıtre le PAR meˆme en pre´sence d’une mer couverte de glace et d’un
soleil bas sur l’horizon en font un mode`le tre`s utile en Arctique.
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Figure 2.14: Repre´sentation sche´matique de la me´thode d’estimation du PAR de
Be´langer

CHAPITRE III
ME´THODOLOGIE
Maintenant que nous avons de´fini les concepts et the´ories qui seront utilise´s, nous
pouvons aborder notre objectif principal, soit l’e´valuation de la performance de la
me´thode Be´langer et al. (2013) et celle imple´mente´e par la NASA pour l’estimation
de l’e´clairement incident. Pour ce faire, nous comparons dans un premier temps les
mesures in situ avec chacune des me´thodes et comparons ensuite les me´thodes entre
elles (figure 3.1). Ce chapitre pre´sente la base de donne´es in situ, les produits issus
des me´thodes d’estimation satellitaires et les statistiques utilise´es pour examiner les
re´sultats obtenus. La section qui pre´sente la base de donne´es in situ discute de la com-
pilation des donne´es en provenance de diffe´rentes sources, du controˆle de qualite´, de
l’inte´gration spectrale et temporelle, de la quantification de l’incertitude et pre´sente
finalement la structure de la base de donne´es. La dernie`re section pre´sente l’approche
statistique qui sera utilise´e pour e´valuer les me´thodes d’estimation par satellite.
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Base%de%
données%PAR%
in%situ%
NOW%%
1998,%1999%
CASES%
2003,%2004%
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Figure 3.1: Sche´ma me´thodologique ge´ne´ral du projet
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3.1 Base de donne´es in situ
La premie`re partie du projet consiste a` rassembler, valider et uniformiser les donne´es
d’e´clairement de diffe´rentes provenances. Pour ce faire, plusieurs e´tapes sont ne´cessaires.
Voici un aperc¸u des e´tapes pre´sente´es dans cette section. Les donne´es sont converties
dans les meˆmes unite´s, en E.m−2.s−1. Celles qui sont spectrales sont inte´gre´es entre
400 et 700 nm. Elles ont e´te´ ge´olocalise´es. L’empreinte temporelle des mesures a e´te´
transforme´e en temps universel coordonne´ (UTC). Plusieurs jeux de donne´es ne por-
taient initialement pas d’information ge´ographique comple´mentaire a` leur contenu, une
me´thode a donc e´te´ de´veloppe´e pour s’assurer de la validite´ des donne´es. D’autres tests
qui permettent de s’assurer de la qualite´ des valeurs de PAR ont e´te´ cre´e´s. Ces valeurs,
bien que sujettes a` une erreur intrinse`que a` la mesure, ont ensuite e´te´ conside´re´es comme
vraies et compare´es aux estimations ge´ne´re´es par les me´thodes satellitaires.
3.1.1 Compilation des donne´es in situ de diffe´rentes sources
D’abord, les responsables des re´coltes de donne´es (chercheurs principaux, CP) sont
sollicite´s et donnent leur accord pour l’utilisation libre de ces donne´es. Sachant que
ce sont les donne´es in situ qui dirigent incidemment l’e´tendue spatiale et temporelle
de la premie`re e´valuation des algorithmes Be´langer et Frouin (les donne´es estime´es a`
partir des mesures satellitaires seront produites sur cette base), il est important d’avoir
confiance en l’emprunte spatiale et temporelle de toutes les donne´es in situ.
La base de donne´es est d’abord standardise´e, c’est-a`-dire que les diffe´rents formats dans
lesquels e´taient stocke´es ces donne´es sont transforme´s selon un cadre pratique global.
Ce cadre pre´sente les temps en format UTC, les positions en format de coordonne´es
ge´ographiques (non projete´s) et les valeurs de PAR en E.m−2.s−1 (Morel et Smith,
1974). Le tableau 3.1 affiche une synthe`se des missions oce´anographiques NOrth Waters
(NOW), Canadian Arctic Shelf Exchange Study (CASES), ArcticNet (AN), MALINA,
TARA Ocean et VITALS, au cours desquelles des mesures d’e´clairement en continu ont
e´te´ acquises et mises a` notre disposition.
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Tableau 3.1: Caracte´ristiques ge´ne´rales de l’aquisition du PAR au cours des missions
oce´anographiques
Mission
et anne´e
Navire Instrument (unite´) Mesure CP
NOW
1998
1999
Pierre
Radisson
LI-COR 192SA
(UE m-2 s-1)
PAR
Michel Gosselin
(UQAR)
CASES
2003
2004
Amundsen
GUV-510 Biospherical*
(uE/(cm2.sec)
PAR
Xie H. (ISMER)
I. Church
(University of
New Brunswick)
AN
2005-2011
2013-2014
Amundsen
Li-COR cosine sensor
LI-190SA **
PAR
Tim Papakiriakou
M. Gosselin(ISMER)
S. Be´langer (UQAR)
MALINA
2009
Amundsen
SuBOPS Biospherical
(quanta.cm-2.s-1)
Spectral
(12 canaux
radiome´triques)
S. B. Hooker
(NASA)
TARA Ocean
Polar Circle
2013
Tara
COPS Biospherical
(µ.W.cm−2.nm−1)
Spectral
(12 canaux
radiome´triques)
M. Babin
(Takuvik)
VITALS
2014
Hudson
COPS Biospherical
(µ.W.cm−2.nm−1)
Spectral
(12 canaux
radiome´triques)
S. Be´langer
(UQAR)
∗Duˆ a` quelques donne´es ne´gatives pendant les moments de noirceur (ou` the´oriquement l’e´clairement=0),
les donne´es PAR ont e´te´ augmente´es de sorte a` ajuster le jeu de donne´es entier de +6.0985e-06.
∗∗Les donne´es e´taient soit en temps local, soit a` l’heure du Que´bec, soit a` l’heure UTC, parfois tous
les trois pour une meˆme anne´e. Ces heures ont e´te´ ajuste´es a` l’aide des donne´es de Tim Papakariakou
(University of Manitoba) en UTC (Communication personnelle, 2014-07-16).
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Pour qu’on puisse facilement manipuler les donne´es, les donne´es des missions ont e´te´
transforme´es pour obtenir au minimum un champ indiquant le temps en caracte`res dans
le format (aaaa-mm-jj hh:mm:ss), deux colonnes nume´riques indiquant la position en
degre´s dans un syste`me de coordonne´es ge´ographiques avec 3 de´cimales et finalement une
colonne nume´rique de PAR instantane´ avec 10 de´cimales. Les missions pour lesquelles
l’e´clairement spectral e´tait enregistre´es conservaient l’information spectrale, des champs
nume´riques ont donc e´te´ ajoute´s a` la structure de la base de donne´es.
En ge´ne´ral, les donne´es recueillies n’e´taient pas ge´ore´fe´rence´es. Le fichier des positions
provenait d’une autre source (souvent appele´ shiptrack) ou` sont enregistre´es les posi-
tions a` tre`s haute fre´quence a` bord des navires. Il faut ainsi lier les donne´es PAR aux
donne´es de positions a` l’aide du champ cle´ GMT TIME STAMP. Pour ce faire, cette cle´
est ge´ne´re´e avec un script dans le logiciel R. Pour chaque mission, deux scripts en R ont
e´te´ e´crits pour standardiser les positions (sous-e´chantillonner les donne´es qui sont trop
difficiles a` manipuler) et le traitement des donne´es PAR (formater le temps et standar-
diser les unite´s). La jointure de ces tables est exe´cute´e avec un autre script. Comme
les donne´es de temps associe´es au PAR ne correspondent pas toujours exactement a`
une donne´e de temps associe´e a` une position, une feneˆtre de 2h de diffe´rence absolue
est alloue´e pour la jointure. Ce seuil est ensuite ajuste´ en re´troaction a` la quantite´ de
re´sultats obtenus, puisqu’un seuil trop petit e´limine trop de donne´es et qu’un seuil trop
grand va a` l’encontre d’une bonne pre´cision.
Les donne´es e´taient enregistre´es par des missions oce´anographiques. La plupart des
donne´es a` notre disposition sont dans la zone canadienne arctique et subartique (-60˚ ,
55˚ ) et (-140˚ , 79˚ ), sauf pour celles enregistre´es par la mission TARA OCE´AN, qui avait
fait la circumnavigation de la banquise arctique. Comme ces missions sont beaucoup
plus difficiles a` re´aliser en pre´sence de glace, il y a un biais temporel associe´ aux donne´es.
La majorite´ des observations e´taient en septembre, suivi d’octobre et d’aouˆt. Seules les
missions NOW et CASES ont permis d’acque´rir des donne´es dans le haut Arctique au
moment du solstice d’e´te´.
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Retenons que la quantite´ d’e´clairement journalier pre´sente dans notre base de donne´es
est tre`s variable en fonction de la date de l’anne´e mais aussi en fonction de la lattitude,
comme illustre´ sur la figure 3.2 ou`, a` mesure que le temps de l’anne´e avance, l’e´clairement
enregistre´ augmente puisque le navire se dirige vers le sud.
Figure 3.2: Quantite´ de PAR instantane´ enregistre´ pour la mission ArcticNet2009
3.1.2 Controˆle de qualite´
Un controˆle rigoureux des donne´es in situ de PAR e´tait ne´cessaire pour garantir la
qualite´ des donne´es. Plusieurs aspects ont e´te´ ve´rifie´s pour permettre d’avoir une base
de donne´es fiable dont la ge´olocalisation, les valeurs aberrantes et les conditions d’ac-
ceptation des donne´es.
Ge´olocalisation
Essentiellement, les donne´es d’e´clairement enregistre´es sur les navires comportent 2
variables, l’heure et la valeur de l’e´clairement. Pour la plupart de ces missions, l’analyse
de l’e´clairement incident n’e´tait pas l’objectif premier de l’enregistrement de ces donne´es.
On collectait ces donne´es d’e´clairement afin d’interpre´ter les re´sultats d’incubations
re´alise´es pour quantifiter les taux de production primaire sur un cycle de 24h. Ainsi,
ces donne´es se trouvent dans des tables pour lesquelles il est difficile de savoir a priori
si le temps indique´ est celui du Que´bec ou UTC. Pour re´soudre ce proble`me, la relation
entre le PAR et l’angle ze´nithal solaire a e´te´ e´tudie´e car l’e´clairement au cours d’une
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journe´e de´pend tre`s largement de l’e´le´vation du soleil.
Une me´thode de controˆle de qualite´ est mise sur pied de manie`re a` pouvoir eˆtre fiable
et ne de´pendre que d’un minimum de facteurs pouvant contribuer a` l’erreur intrinse`que
de la technique de validation du temps. L’angle ze´nithal solaire attendu est ge´ne´re´ a`
partir des la position ge´ographique et de l’heure UTC, et nous sommes assure´s par les
fournisseurs des donne´es de positions qu’elles sont toujours en temps UTC. Dans le cas
d’un ciel clair aux conditions stables, la hauteur du soleil, entre son lever et son coucher,
doit eˆtre en relation inversement proportionnelle avec la quantite´ d’e´nergie qui atteint
la surface. Ainsi, l’angle ze´nithal solaire ge´ne´re´ est mis en relation avec la valeur PAR
associe´e pour chacune des mesures discre`tes, soit une valeur par ligne dans le fichier
journalier de format GMT TIME STAMP, Latitude, Longitude, PAR.
Pour illustrer chaque jour d’observation, deux graphiques sont cre´e´s (p. ex. figure 3.3).
Sur le graphique de gauche, on retrouve le PAR en fonction de l’heure de la journe´e avec
comme re´fe´rence l’axe des ordonne´es de gauche. Les points ouverts correspondent aux
mesures in situ. Sur le meˆme graphique, on retrouve e´galement l’e´volution de l’angle
ze´nithal solaire au cours de la journe´e avec comme re´fe´rence l’axe des ordonne´es de
droite. Les points ouverts en gris paˆle correspondent aux angles ze´nithaux solaires cal-
cule´s aux demi-heures. Dans le graphique de droite, les coordonne´es de chaque point
sont : en Y la valeur de la mesure in situ et en X son angle ze´nithal solaire correspon-
dant, tant que l’angle ze´nithal solaire plus petit que 90˚ (l’horizon). Si le nuage de points
sugge`re une fonction affine, c’est-a`-dire un bon coefficient de correlation de Pearson (R),
nous sommes certains que la mesure est prise en temps UTC. Par contre, si cette courbe
est divise´e en patrons disperses, on doit ve´rifier si les journe´es adjacentes temporelle-
ment ont des apparences similaires. Si c’est le cas, on soupc¸onne que l’heure enregistre´e
avec le PAR de ces journe´es est l’heure locale de l’est (Que´bec). Dans cette e´ventualite´,
la translation temporelle a` appliquer est souvent de 4h, diffe´rence entre l’heure de l’est
avance´e et l’heure UTC (certaines situations sont plus ambigue¨s et laissent croire que
l’heure enregistre´e est ajuste´e a` la position du navire). Nous e´valuons cette corre´lation
avec l’inverse de l’angle ze´nithal solaire pour obtenir un coefficient de Pearson positif
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de´note´ R sur les graphiques.
Figure 3.3: PAR in situ pour la journe´e 266 de l’anne´e 2006 avec erreur sur le temps
associe´ aux donne´es PAR
Figure 3.4: PAR in situ pour la journe´e 266 de l’anne´e 2006 avec le bon temps associe´
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Typiquement, la figure 3.3 refle`te une incohe´rence et un se´maphore est leve´. Apre`s inves-
tigation, on remarque que les jours avoisinants te´moignent des meˆmes caracte´ristiques.
On ajuste donc le temps pour obtenir une meilleure corre´lation entre l’angle ze´nithal so-
laire et le PAR (figure 3.4). Malgre´ nos efforts, la deuxie`me figure comporte un manque
de donne´es de minuit a` 3 heure du matin et devra donc eˆtre rejete´e de la base de donne´es
selon le crite`re e´tabli a` la section 3.1.2.3.
La difficulte´ majeure de cette technique est que l’atte´nuation de la lumie`re par les
nuages peut avoir un effet aussi fort sur l’e´clairement qu’un de´calage temporel. Lorsque
le ciel est comple`tement couvert a` un endroit et qu’il se de´couvre plus tard (ou a` mesure
que le navire se de´place), l’e´clairement enregistre´ peut cre´er un patron alarmant dans
le graphique de droite et ainsi diminuer la corre´lation, ce qui empeˆche d’automatiser
comple`tement le processus. On illustre notamment cette faille dans la figure 3.5 ou`
certains nuages ont un effet aussi fort sur l’e´clairement que l’atte´nuation due a` l’aug-
mentation du chemin optique. L’inspection visuelle pour chacune des journe´es est donc
ine´vitable. Les variables explicatives de l’e´clairement (surtout la couverture nuageuse
et l’e´paisseur des nuages, mais aussi des ae´rosols, ozone, humidite´ et albe´do de surface)
enregistre´es par satellites (ou ge´ne´re´es de climatologies) n’ont ni la re´solution tempo-
relle, ni la re´solution spatiale pour rendre compte de la variabilite´ re´elle l’e´clairement
pour un tel exercice, ce qui nous empeˆche d’utiliser les mode`les de transfert radiatif
pour solutionner le proble`me.
Ainsi, la force de cette me´thode est qu’elle restreint au minimum les contributions a`
l’erreur car elle n’est pas soumise aux biais qu’aurait pu apporter une solution simulaire
axe´e sur le transfert radiatif et de´veloppe´e a` partir de mesures satellitaires (erreur de
re´gression de type I plutoˆt que de type II). Sa faiblesse est qu’elle peut difficilement eˆtre
automatise´e vu la grande variabilite´ qu’exercent les variables environnementales sur la
variable PAR. Par contre, une fois cet exercice comple´te´, on conserve le coefficient de
corre´lation tire´ de la re´gression line´aire entre le PAR et l’inverse de l’angle ze´nithal
solaire pour quantifier globalement et en une seule variable la variabilite´ journalie`re
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Figure 3.5: PAR in situ pour la journe´e 280 de l’anne´e 2009 ou` un nuage rendrait la
me´thode de se´lection automatique inefficace.
environnementale intra-journalie`re.
Identification des valeurs aberrantes
Pour e´viter le plus possible les donne´es aberrantes, les donne´es ou` l’inclinaison du cap-
teur est enregistre´e (tilt et roll) sont filtre´es, pour chacun des axes, en e´liminant toutes
les observations ou` l’inclinaison est aux extre´mite´s infe´rieures et supe´rieures (1%) de la
loi de distribution forme´e par l’inclinaison. Ces extreˆmes sont des mesures ou` le capteur
est susceptible d’avoir pris un mauvais enregistrement duˆ une inclinaison inapproprie´e.
Par exemple, lorsque la mer est forte, le navire peut faire en sorte que le capteur est
directement pointe´ vers le soleil et enregistre un e´clairement beaucoup plus fort que ce
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qui devrait eˆtre enregistre´. Ce crite`re est re´vise´ (processus de re´troaction) une fois les
donne´es compile´es car la suppression initiale de 5% des donne´es aux extre´mite´s me`ne a`
un rejet trop important des jours lors du test d’acceptation (section suivante). Toujours
dans l’optique d’e´viter au maximum les donne´es aberrantes, le sommaire des distribu-
tions de toutes les mesures de PAR de chacune des missions a e´te´ ge´ne´re´. Bien qu’il y ait
une variabilite´ entre les moyennes des mesures d’e´clairement instantane´ de chacune des
missions, cette diffe´rence se re´duit a` un peu moins de 2 ordres de grandeur (1.92 x10−5
pour AN2007 a` 9.93 ∗10−4 E.m−2.s−1 pour NOW 1999). Cette ve´rification permettait
aussi de s’assurer que les bonnes transformations ont e´te´ effectue´es pour obtenir une
base de donne´es en E.m−2.sec−1, puisque les unite´s de de´part n’e´taient pas toujours
indique´es dans les fichiers rec¸us. Les valeurs maximales obtenues pour chaque mission
sont compare´es avec les produits du PAR instantane´ niveau 2 de la NASA (Carder
et al., 2003) pour s’assurer que les mesures correspondent approximativement et sont
du meˆme ordre de grandeur.
Conditions d’acceptation
Certains jours ne sont pas inte´gre´s pour obtenir la quantite´ de PAR quotidien en rai-
son du au manque de donne´es dans la journe´e. Le crite`re e´tabli pour pouvoir ope´rer
l’inte´gration et produire le PAR journalier est de ne pas avoir plus de deux heures
conse´cutives sans donne´e, a` moins que ces deux heures aient eu un angle ze´nithal solaire
plus grand que 90˚ , ce qui engendre une diffe´rence ne´gligeable pour le PAR journa-
lier. Cette de´cision est prise apre`s avoir regarde´ individuellement la variabilite´ dans les
graphiques journaliers de PAR en fonction du temps.
3.1.3 Inte´gration spatiale et temporelle
Les donne´es d’e´clairement des missions oce´anographiques sont enregistre´es suivant des
transects (segments curvilignes) par des de´tecteurs situe´s ge´ne´ralement au sommet de
la timonerie du navire. Ces mesures doivent eˆtre interpole´es spatialement et temporel-
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lement pour obtenir des donne´es journalie`res qui puissent eˆtre compare´es a` d’autres
me´thodes. L’e´tape d’inte´gration est donc re´alise´e de manie`re a` assurer une optimisation
de la validite´ des re´sultats et une minimisation de l’erreur encourue par l’interpolation.
Pour notre jeu de donne´es, la fre´quence d’acquisition varie entre 1 et 15 minutes).
Nous savons que la limite temporelle acceptable pour interpoler entre les mesures de´pend
de la variabilite´ de l’e´clairement et donc des variables qui l’influencent. On sait que le
couvert nuageux est l’e´le´ment le plus susceptible de modifier rapidement l’e´clairement.
Il faut donc faire attention a` avoir beaucoup de donne´es lorsque le couvert nuageux est
changeant. On sait aussi qu’on doit re´tre´cir cette diffe´rence temporelle inter-mesures
lorsqu’on change d’environnement, par exemple lorsque l’on rencontre de la glace ou
meˆme lorsque le navire se dirige du large vers la coˆte ou` les types d’ae´rosols sont
diffe´rents. La figure 3.6 illustre un cas ou` la variabilite´ de l’e´clairement intra-journalie`re
est faible et donc ou` le nombre de mesures pourrait eˆtre relativement restreint tout en
repre´sentant bien la re´alite´. La figure 3.7 illustre un cas ou` la variabilite´ de l’e´clairement
intra-journalier est fort, et ou` on suspecte la pre´sence de cumulus qui diffusent aniso-
tropiquement la lumie`re, et donc ou` il faut donc s’assurer d’avoir beaucoup de mesures.
La distribution du de´placement du navire est e´tudie´e de fac¸on ge´ne´rale. Plutoˆt que
de s’attarder aux diverses possibilite´s de changement d’environnement et d’imposer
un crite`re en fonction de la variabilite´ des conditions environnementales, des de´cisions
pratiques semi-arbitraires sont prises en fonction des donne´es dont nous disposons. Sa-
chant que le de´placement maximal du navire est de 590km dans une journe´e, pour les
cas jours ou` nous avons une haute fre´quence d’aquisition, la fre´quence est re´duite a` 1
acquisition/minute (0,016Hz). Ce choix sert a` e´viter de se retrouver avec des fichiers
trop volumineux difficiles a` manipuler. Pour les cas ou` la fre´quence d’aquisition est plus
faible, on accepte 1 acquistions/15 minutes, ce qui donne toujours un peu plus de 0.15
donne´es par kilome`tre pour les donne´es prises dans un intervalle diurne. Si la fre´quence
d’aquisiton est plus faible, on rejette la journe´e. Apre`s tous ces tests, sur 837 jours de
donne´es, 704 ont e´te´ garde´s.
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Figure 3.6: PAR in situ pour la journe´e 164 de l’anne´e 2004, une journe´e ou` le ciel est
de´gage´ sauf pour quelques brefs nuages passage´s
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Figure 3.7: PAR in situ pour la journe´e 232 de l’anne´e 2005, une journe´e ou` les conditions
environnementales (notamment le couvert nuageux) sont tre`s variables
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Le calcul infinite´simal devrait ide´alement repre´senter la somme des rectangles indivi-
sibles circonscrits entre la variable PAR et le temps borne´s par l’heure UTC 0 et 24
(somme de Riemann 1). Comme les donne´es sont acquises de fac¸on discre`te, on doit
approximer la surface a` inte´grer.
Le PAR est fonction du temps. La primitive du PAR journalier par rapport au temps
peut donc eˆtre exprime´e a` l’aide d’une fonction continue. Duˆ a` la grande variabilite´ de la
variable PAR, il est difficile de savoir a priori si la courbe de´finie par cette fonction sera
plus approximative qu’une somme de rectangles. Nous choisissons donc d’inte´grer tous
les jours des donne´es selon les 2 me´thodes, la somme des rectangles et l’approximation
du PAR par des fonctions de lissage de type spline ou de type loess (locally weighted
scatterplot smoothing) (Package stats du logiciel R, Cleveland et al. 1992). La premie`re
fac¸on d’approximer par une fonction de lissage, spline, est une construction de morceaux
de polynoˆmes de divers degre´s. Elle s’adapte bien aux fluctuations complexes mais
conse´quemment devient rapidement sensibles aux donne´es qui sont des outliers mais
qui passent le seuil de nos tests. La deuxie`me fac¸on d’approximer par une fonction de
lissage, loess, est une approximation par re´gression locale, soumise a` des contraintes
de lissage plus stricte et donc moins flexible que le spline. Suivant son imple´mentation
intentionnellement moins souple, elle pourrait ne pas eˆtre influence´e par les outliers
mais eˆtre moins bien adapte´e pour repre´senter une situation ou` la variabilite´ intra-
journalie`re est tre`s forte. Pour l’ensemble du jeu de donne´es, les me´thodes d’inte´gration
donne une diffe´rence de 0.4% entre les PAR journaliers calcule´s entre la me´thode des
rectangles et la me´thode spline. Pour la me´thode loess, la diffe´rence entre l’inte´gration
par la somme des rectangles et l’inte´gration par l’approximation spline e´tait e´galement
infe´rieure a` 0.5%. Cette diffe´rence est ne´gligeable et la me´thode de l’inte´gration par
somme de rectangles est adopte´e pour proce´der a` l’inte´gration du PAR instantane´ vers
le PAR journalier. Notons que le temps de calcul n’est pas pris en compte dans notre
choix car l’exe´cution de ces me´thodes d’inte´gration s’ave`re tre`s raisonnable.
1. Georg Friedrich Bernhard Riemann (1826-1866)
75
3.1.4 Quantification de l’incertitude
Il a fallu associer une erreur aux donne´es terrains. Lorsque vient le temps d’e´valuer les
estimations d’un mode`le et qu’on utilise les donne´es terrain pour le faire, on conside`re
ces donne´es terrains comme porteur de la vraie valeur. Mais cette valeur est bien suˆre
sujette elle-meˆme a` une erreur, et le but de la re´flexion pre´sente´e ici est d’en prendre
conscience.
Autant que possible, les donne´es enregistre´es a` bord des navires sont e´loigne´es des
sources anthropoge´niques de contamination lumineuse. Celles-ci e´tant majoritairement
compose´es des tours de communication du navire qui cre´ent de l’ombre, des lumie`res
du bateau qui illuminent et des surfaces me´talliques verticales qui re´fle´chissent. La
lumie`re est donc repre´sente´e dans les donne´es de manie`re a` ce que l’information ve´hicule´e
repre´sente au mieux la lumie`re naturelle. Au cours de plusieurs missions, l’e´clairement
est enregistre´ a` l’aide de deux capteurs situe´s a` diffe´rents emplacements sur les na-
vires, caracte´risant ainsi l’effet de la contamination de source anthropoge´nique sur
l’e´clairement naturel, puisqu’ils mesurent la meˆme variable et que la diffe´rence doit
eˆtre explique´e par la contamination. L’e´tude des diffe´rences entre ces se´ries temporelles
aurait duˆ permettre de quantifier l’impact des artefacts re´fle´chissants, mais certaines
diffe´rences sont trop importantes pour eˆtre dues uniquement a` ce phe´nome`ne. L’hy-
pothe`se d’une diffe´rence dans la de´finition de l’intervalle e´lectromagne´tique conside´re´
est d’abord souleve´e mais, suite a` une recherche, chacun des fabricants a construit des
capteurs pour l’intervalle spectral allant de 400 a` 700 nm avec une sensibilite´ quantique
adapte´e. Ces donne´es sont aussi corrige´es pour la forme cosinusoidale du capteur lors-
qu’applicable. On se re´sout donc a` accepter qu’un biais important est peut-eˆtre lie´ a` la
diffe´rence dans l’e´talonnage des instruments, un effet difficile a` corriger sans connaˆıtre
la de´rive respective des capteurs.
E´tant donne´e notre situation, le mieux qu’on puisse faire pour quantifier l’incertitude,
c’est d’utiliser l’information des mesures ou` les deux capteurs enregistraient la meˆme
variable, et de conside´rer la moyenne des donne´es comme la meilleure estimation de la
76
vraie valeur. La diffe´rence d’e´clairement journalier avec la moyenne devient l’incertitude
sur la mesure. Pour tous les jours pour lesquels le PAR journalier est calcule´ pour les
deux capteurs (c’est-a`-dire ceux qui passent les conditions pour eˆtre inte´gre´es), l’incer-
titude associe´e a` la mesure est calcule´e. Pour obtenir une incertitude relative(%), on
divise l’incertitude obtenue par la moyenne des deux mesures. Pour e´tendre l’incertitude
a` l’ensemble des donne´es, on extrait l’incertitude moyenne relative (i.e. moyenne des in-
certitudes relatives) des missions ou` elle est disponible et on l’applique a` l’ensemble des
PAR journaliers pour approximer l’incertitude de chacune des mesures.
Ainsi, a` titre d’exemple, trois missions pour lesquelles deux capteurs e´taient pre´sents
sont Arcticnet 2007-2009. Le meˆme capteur PARlite est pre´sent a` travers ces missions
(le capteur e´tait situe´ environ au centre de la rampe bordant la timonerie). En paralle`le,
le capteur Licor 190 SA enregistrait au cours des missions 2007-2008 (le capteur e´tait
fixe´ un conteneur avant tribord), alors que la re´fe´rence du COPS enregistre en 2009 (le
capteur e´tait dans un mat au-dessus de toute contamination dues aux effets d’ombrage).
Sur la figure 3.8, si la mesure journalie`re effectue´e par le COPS ou le LICOR 190 est
infe´rieure a` celle du PAR lite, on retrouve la donne´e au-dessus de la ligne d’e´galite´
et vice-versa. Les re´sultats montrent que la diffe´rence moyenne pour l’ensemble des
jours duplique´s est −1.22E.m−2.s−1, soit une diffe´rence relative de 15%. Sachant que la
me´dianne des valeurs de PAR pour toute la base de donne´es est environ 11 E.m−2.s−1,
on conclue que la plupart jours pour lesquels nous avions deux capteurs e´tait sous un
e´clairement faible. De tels valeurs indiquent ge´ne´ralement un soleil assez bas dans le
ciel, une situation qui favorise les diffe´rences dues aux sources d’ombrage.
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Figure 3.8: Comparaison absolue entre les mesures enregistre´es par les 2 capteurs PAR
une fois inte´gre´s sur la journe´e. Le capteur de re´fe´rence est le PAR lite
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3.1.5 Structure de la base de donne´e in situ
Une description sommaire des entite´s constituants la base de donne´es finale s’impose.
La structure de la base de donne´es est forme´e des 45 type d’entite´s suivantes pour les
704 journe´es.
Tableau 3.2: Structure de la base de donne´es
Nom de la variable Description
Mission Pre´sente le nom de la mission pour lequel le PAR est mesure´.
Year et Yday Sont l’anne´e et le jour julien, les repe`res temporels les plus impor-
tants.
Nb DATA Indique le nombre de mesures qui ont servit a` inte´grer le PAR
journalier pour cette journe´e.
LON0h,...,LON24h,
LAT0h,...,LAT24h
Nous donnent les quantiles des coordonne´es ge´ographiques en
degre´s pour la journe´e.
Distance Nous donne la distance parcourue par le navire en kilome`tres pen-
dant les heures d’ensoleillement.
COR SZAPAR Nous informe sur la force de la relation entre le PAR et l’inverse
de l’angle ze´nithal solaire sur une journe´e, notamment comme
indicateur de la variabilite´ nuageuse intrajournalie`re.
Sunrise et Sunset Sont respectivement l’heure du lever et du coucher du soleil.
Solnoon Le point de culmination solaire, est l’angle en degre´ du point le
plus e´leve´ de la trajectoire du soleil dans la journe´e.
PAR sensor Est le type de capteur utilise´ pour enregistrer l’e´clairement.
Insitu PAR Est la quantite´ de radiation solaires PAR enregistre´e dans la
journe´e en Einstein.m2.journe´e−1.
Insitu PAR diff Est pre´sent lorsque 2 capteurs diffe´rents ont enregistre´ une journe´e
comple`te. La diffe´rence enregistre´e entre ces 2 capteurs est alors
recense´e en Einstein.m2.journe´e−1.
PAR Est Abs Inc Est l’incertitude estime´e a` partir de la moyennes des valeurs ob-
tenues dans l’entite´ pre´ce´dente, convertie en % puis applique´e a`
chacune des journe´es.
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ozone, ozone sd, cloud
frac, cloud frac sd, tauCl
et tauCl sd
Les variables environnementales et leur e´cart-type sont la me-
dianne et la moyenne issues des 8 images journalie`res de l’ISSCP
pour la position du navire (interpole´e line´airement pour les 3
images).
SIC et SIC sd Sont la couverture de glace pour la position du navire issue de
l’image du NSIDC. Notons que la re´solution temporelle est jour-
nalie`re plutoˆt qu’aux 3 heures, et donc que toutes les positions
sont extraites de la meˆme image. La couverture de glace est heu-
reusement moins variable que la couverture nuageuse.
3.2 Me´thodes satellitaires
Au cours de cette e´tape, les donne´es PAR estime´es par satellite sont ge´ne´re´s pour les
donne´es mesure´es par les instruments a` bord des missions oce´anographiques et pour
les donne´es estime´es par les satellites de la couleur de l’eau. Les donne´es du mode`le
de Be´langer sont produites a` l’aide de programmes exe´cutables a` partir du serveur
SRIMGSAT de l’UQAR alors que celles des satellites de la NASA seront extraites des
produits standards de niveau 3 (L3) distribue´s sur le serveur Ocean Color 2 a` l’aide du
logiciel SeaDAS.
3.2.1 Estimations du PAR avec la me´thode de Be´langer
Be´langer et al. (2013) ont de´veloppe´ une me´thode d’estimation du PAR incident a` partir
de satellites me´te´orologiques en utilisant un code de transfert radiatif. Pour simuler le
comportement de la lumie`re dans l’atmosphe`re, le mode`le de transfert radiatif SBDART
est utilise´ car il a e´te´ beaucoup utilise´ et valide´ depuis sa cre´ation (Su et al., 2005; Su
et al., 2007; Li et al., 2015). Pour les applications oce´anographiques, les composantes
2. http ://oceancolor.gsfc.nasa.gov/
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directes et diffuses de l’e´clairement sont calcule´es spectralement. L’algorithme emploie
SBDART pour ge´ne´rer les LUTs qui tiennent compte de l’e´clairement solaire extra-
terrestre, de la re´flectance de surface, du type d’ae´rosol, de l’angle ze´nithal solaire, de
l’e´paisseur optique de l’ozone et de l’e´paisseur optique des nuages.
Pour obtenir la distribution spectrale des radiations au-dessus de la surface, on utilise
la CF , qui sert a` ponde´rer les composantes de ciel clair et nuageuse. Autrement dit,
la fraction de ciel clair repre´sente une e´paisseur nuageuse nulle alors que la fraction
de ciel nuageux est caracte´rise´ par une τcl issu des intrants satellitaires provenant de
l’ISCCP. Les LUTs donnent donc les variations spectrales sur 290 a` 700nm, mais seule
la partie spectrale PAR est conside´re´e pour la validation. Les conditions locales, a` un
temps et une position ge´ographique donne´s, sont de´rive´s des produits FD-SRF des sa-
tellites de l’ISCCP, lesquels sont produits a` partir d’AVHRR aux latitudes supe´rieures
a` 60˚ N (Schweiger et al., 1999). On obtient de ces produits une vue globale de l’occur-
rence et des proprie´te´s optiques des nuages (CF et τcl) et de la concentration d’ozone
(O3) depuis le 1er juillet 1983 a` re´solution spatiale de 280 km chaque 3 heures. Plutoˆt
que de produire un calcul de transfert radiatif pour chaque pixel, la me´thode Be´langer
extrait les variables issus du pixel de l’image de l’ISCCP et recherche l’e´le´ment cor-
respondant dans la LUT. Un programme e´crit dans le langage Fortran, sert a` faire les
interpolation dans les LUTs Ed. Il recherche la solution en fonction des parame`tres in-
trants (l’e´clairement incident instantane´ selon une date, un moment et une position).
L’estimation en dessous de la surface Ed(λ, 0
−) suit le meˆme sche´ma en invoquant une
partie supple´mentaire qui traduit l’interface. Ainsi, l’utilisateur de la me´thode n’a qu’a`
spe´cifier 5 parame`tres d’entre´e, soit l’anne´e, le jour, l’heure, la latitude et la longitude
pour obtenir l’e´clairement descendant instantane´ au-dessus ou en dessous de la surface.
Pour notre premier exercice de validation, c’est a` partir de la position du navire qu’on
recherche 24 estimations (1/heure) de PAR instantane´ pour tous les jours de donne´es
in situ. Chaque estimation instantane´e est inte´gre´e selon la me´thode de la somme des
rectangles. La dernie`re heure de chaque jour est ge´ne´re´e comme la premie`re heure de la
journe´e qui suit avec la dernie`re position du navire pour la journe´e.
81
3.2.2 Estimation PAR de SeaWiFS et MODIS
C’est le Ocean Biology Processing Group (OPBG) qui est en charge du traitement, de la
calibration, de la validation, de l’archivage et de la distribution des produits enregistre´s
par la NASA qui ont trait a` l’oce´an. Ils fournissent de l’information sur la tempe´rature
de surface et de la salinite´ de l’eau, mais surtout de la couleur de l’eau.
Les images de la couleur de l’eau sont distribue´es sous plusieurs niveau de traitements.
Le nom des fichiers suit ge´ne´ralement le format AYYYYDDDHHMMSS, avec l’extension
sur le niveau de traitement. Le niveau ze´ro est celui provenant directement du satellite.
Il peut eˆtre transforme´ en niveau 1A en y joignant les donne´es de calibration, de navi-
gation et de te´le´me´trie. Les fichiers a` ce niveau contiennent les luminances brutes. En
format LAC (Local Area Coverage), la re´solution est de 1.1km au nadir. Ces donne´es
serviront d’entre´e pour la ge´olocalisation, l’e´talonnage et le traitement. Pour aller plus
loin dans le traitement, les fichiers 1B et GEO sont ge´ne´re´s, contenant les luminances
e´talonne´es et ge´olocalise´es ainsi que les se´maphores de qualite´, les erreurs estime´es et la
calibration. Chaque pixel peut alors transiter vers les produits de niveau 2 lorsque les
fichiers comple´mentaires sont cre´e´s. Bien que les variables ge´ophysiques standard (no-
tamment le PAR) soient disponibles directement a` partir du meˆme site, on peut aussi
les cre´er en spe´cifiant certains parame`tres personnalise´s (masques, donne´es auxiliaires,
corrections atmosphe´riques, seuil des flags) et finalement en appliquant ensuite les com-
binaisons de´sire´es avec le logiciel Seadas. Les produits qui suivent dans la hie´rarchie
sont des composites spatio-temporel de´rive´s. En vu de faire les produits standard de la
NASA au niveau 2, des tests sont effectue´s sur chacun des pixels, activant ainsi certains
se´maphores de qualite´. Si un se´maphore de qualite´ est pre´sent, le masquage du pixel
peut eˆtre applique´ et le pixel est enleve´ des donne´es valides pour ne pas affecter a` tord les
analyses subse´quentes qui seront fait sur le produit. Notamment, une carte de glace du
NSIDC journalie`re sous-e´chantillonne´e a` partir de 25km de re´solution (Near-Real-Time
DMSP SSM/I-SSMIS Daily Polar Gridded Sea Ice concentration, (Maslanik et Stroeve,
1999)) est inclue dans les donne´es auxiliaires. Si pour un pixel, la concentration de glace
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de mer de´passe 10%, le traitement standard le rendra invalide, assurant ainsi le controˆle
de qualite´ de l’image re´sultante. Le troisie`me niveau (L3) est une inte´gration temporelle
et spatiale des donne´es (re´solution 9km) qui permet d’avoir des valeurs moyennent des
variables ge´ophysiques et parfois une meilleure couverture spatiale en re´duisant les zones
sans observation dues par exemple a` la glace. Les produits PAR SeaWIFS, MODIS-A et
MODIS-T (ainsi que VIIRS 3, MERIS 4, CZCS 5 et OCTS 6) sont ge´ne´re´s par la meˆme
approche. En re´sume´, les mesures satellitaires visibles sont converties en re´flectances du
syste`me terrestre. La re´flectance au sommet de l’atmosphe`re est corrige´e pour l’absorp-
tion et la diffusion du syste`me atmosphe`re/surface (la transmittance de l’atmosphe`re
est de´rive´e des mode`les de correction atmosphe´rique) et cette re´flectance corrige´e sert
a` produire l’albe´do. Le syste`me nuages/surface est pre´sume´ stable pendant la journe´e.
Il correspond a` celui observe´ par le satellite lors de son passage. Notons que le produit
IPAR, en contraste au produit PAR, donne le PAR instantane´ par ciel clair a` l’heure
de passage du satellite, plutoˆt qu’une moyenne journalie`re.
En prenant les produits de niveau 1b, l’algorithme traite chaque pixel de manie`re
se´quentielle et me`ne a` une estimation de PAR journalier pour chaque pixel en niveau
2. Les pixels de terre et de glace n’ont pas la meˆme re´flectance que l’eau et ne sont
pas traite´s. Les produits de niveau 2 sont agre´ge´s pour obtenir les produits niveau 3
globaux. Dans les hautes latitudes comme celles sur lesquelles nous travaillons, plusieurs
estimations journalie`res peuvent ainsi eˆtre produites ame´liorant la fiabilite´ des produits
moyenne´s. L’aggre´gation se fait selon la moyenne ponde´re´e du cosinus de l’angle ze´nithal
solaire du moment de passage du satellite. Le produit PAR BIN, plutoˆt que PAR SMI
est choisi pour faire la validation de la me´thode Be´langer car elle conserve l’information
3. Visible Infrared Imaging Radiometer Suite
4. MEdium Resolution Imaging Spectrometer
5. Coastal Zone Color Scanner
6. Ocean color and Temperature Scanner
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du nombre de sce`nes qui constituent la valeur des pixels. La figure 3.9 est un exemple de
produit PAR. Notez que meˆme s’il s’agit d’une image ge´ne´re´e au soltice d’e´te´, plusieurs
pixels ne montrent pas de donne´es puisqu’ils sont toujours couverts de glace.
Figure 3.9: PAR de MODIS-A pour le 21 juin 2004, te´le´charge´ du site d’Ocean Color
L’anne´e 2004 a e´te´ choisie pour la comparaison car plusieurs satellites (MODIS-A,
MODIS-T et SeaWIFS ) sont disponibles. Lorsqu’on utilise le PAR journalier, tous les
satellites sont suppose´s estimer la meˆme valeur. Ainsi, pour un pixel journalier, en
prenant la moyenne des estimations de chaque satellite, on e´limine le biais du satellite
dans le produit qui sert pour la comparaison. Rajoutons que les heures de passage des
satellites choisis sont comple´mentaires. Modis-A passe l’e´quateur en montant a` 13:30
, Modis-T passe l’e´quateur en descendant a` 10:30 et SeaWIFS passse l’e´quateur en
descendant autour de midi. Il est a` noter que SeaWIFS ne posse`de pas de re´gulateur
d’orbite et que son orbite de´cale vers l’apre`s-midi avec les anne´es.
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Seadas
L’exercice d’extraction des donne´es PAR se fait par l’interme´diaire du logiciel Seadas.
Le nom Seadas vient de SeaWIFS Data Analysis System. Le logiciel a e´te´ conc¸u pour
le traitement, l’affichage, l’analyse et le controˆle de qualite´ des donne´es de couleur de
l’eau 7. La dernie`re version (7.0.2) inte`gre les logiciels BEAM et les version pre´ce´dentes
de Seadas sur le meˆme interface graphique. D’abord les images sont te´le´charge´es. Ces
fichiers sont obtenus par le Goddard Space Flight Center via le site d’Ocean Color. La
re´solution spatiale des images SeaWIFS est environ 9.28km avec 2160 range´es de tuiles
d’un poˆle a` l’autre pour un total de 5,940,422 pixels. Le nombre de tuiles par range´e
de´croˆıt a` mesure que l’on s’approche des poˆles. Les ajustements pour les cas ou` les tuiles
n’arrivent pas juste sont balance´s sur chacune des tuiles. Il y a 3 tuiles aux poˆles. Les
images MODIS sont a` re´solution spatiale de 4.64km et sont transforme´es avec l’outil
l3bin pour rejoindre la re´solution de SeaWIFS. On peut ensuite les traiter par les scripts
de Seadas. L‘utilisation de l’outil l3bindump facilite l’extraction des valeurs des pixels a`
partir des images de niveau 3. Via un script shell, on passe a` l’outil les dates, le produit
a` extraire, la position et la distance radiale en vu d’obtenir les matchups (termes utilise´
pour de´crire la concomitance entre les donne´es in situ et le produit satellitaire). En
sortie, on obtient un fichier ascii avec les colonnes de´crites dans le tableau 3.3.
On fait finalement une ope´ration d’union (Modis-A ∪ Modis-T ∪ SeaWIFS ) entre les
ensembles des pixels issus d’images satellites pour chaque jour, c’est-a`-dire qu’on ne
garde que les pixels qui sont valides pour les 3 satellites. Les estimations de la me´thode
Be´langer sont ge´ne´re´s sur les centro¨ıdes des pixels a` 9.28km de re´solution spatiale.
3.3 Examiner les erreurs et les sources de biais
La performance des approches Be´langer et Frouin est examine´e par les 2 exercices
d’e´valuation pre´sente´s ci-dessus. La comparaison avec les donne´es in situ est d’abord
7. http ://seadas.gsfc.nasa.gov/
85
Tableau 3.3: Description des variables en sortie de l’outils l3bindump de seadas
Nom de la variable Description
Bin Nume´ro du pixel ou` se situe le matchup dans la grille
Centerlat, Centerlon,
North, South, West, Est
Coordonne´es ge´ographique de la boˆıte d’extraction des pixels
n Nombre de pixel de la boˆıte d’extraction
N Nombre de sce`nes contribuant a` cette boˆıte
Sum, Sum squared Somme et somme au carre´ des valeurs des pixels dans la boˆıte
Weight Poids total des valeurs dans la boˆıte. Dans le cas du PAR, ce poids
est fonction de l’angle ze´nithal solaire au moment de l’acquisition.
Mean Moyenne des valeurs
Stdev E´cart-type de la valeur
calcule´e, couvrant plusieurs anne´es de donne´es qui incluent un large e´tendu de condi-
tions d’illumination solaire et surtout une validation en pre´sence de glace de mer pour la
me´thode Be´langer. Comme les donne´es ISCCP ne sont distribue´es que pour les anne´es
ante´rieures a` 2010, l’e´valuation de l’approche Be´langer doit eˆtre restreinte a` cet inter-
valle temporel, alors que celle pour de Frouin peut s’e´tendre jusqu’a` l’anne´e 2014. La
comparaison avec les donne´es de l’OBPG est ensuite produite dans une perspective
beaucoup plus large et statistiquement significative : pour tout l’oce´an ouvert de l’Arc-
tique pour toute l’anne´e 2004. La quantification des performances des approches se fait
a` l’aide des outils statistiques qui de´crivent la relation entre les valeurs retrouve´es de
l’algorithme et les valeurs journalie`res observe´es sur le terrain, de meˆme que la relation
entre les deux algorithmes d’estimation satellitaires pour chaque pixel de PAR journalier
(en PAR.m−2.jour−1).
Les valeurs ge´ne´re´es par les me´thodes sont les valeurs yi. Elles sont confronte´s a` la valeur
xi correspondante, repre´sentant soit les donne´es in situ ou les estimations de l’autre
approche. Le degre´ d’accord entre les valeurs yi (parfois nomme´es valeurs simule´es)
et les valeurs xi (parfois nomme´es valeurs observe´es) est quantifie´ par la confronta-
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tion des deux jeux de donne´es. Dans le cas ou` l’on compare les me´thodes satellitaires
ensemble, une re´gression line´aire de type II (Legendre et Legendre, 1998) doit eˆtre
utilise´e, puisque les deux estimations ne sont pas des valeurs observe´es. Ce type de
re´gression prend en compte que les axes peuvent eˆtre intervertis dans le calcul de la
re´gression. Sur ce graphique syme´trique, l’e´tendue X et Y est la meˆme. Toutes les
paires d’e´le´ments correspondants forment un nuage de points pour lequel on de´termine
un biais (e´quation 3.1, en PAR.m−2.jour−1), une erreur quadratique moyenne (EQM)
(e´quation 3.2, en PAR.m−2.jour−1) et le coefficient de de´termination (r2) (e´quation 3.3,
sans unite´).
Biais =
1
N
N∑
i=1
(yi − xi) (3.1)
EQM =
√√√√ 1
N
N∑
i=1
(yi − xi)2 (3.2)
r2 =
(∑N
i=1(xi − x)(yi − y)
)2
∑N
i=1(xi − x)2
∑N
i=1(yi − y)2
(3.3)
Le coefficient de de´termination peut directement servir a` comparer la force respective
de la relation entre les jeux de donne´es pour les 2 validations. Les valeurs de biais
et d’EQM peuvent aussi eˆtre relativise´es de manie`re a` pouvoir eˆtre compare´es entre
diffe´rents de jeux de donne´es. On utilise donc le Pbiais(e´quation 3.4, en %) et le PEQM
(e´quation 3.5, en %) pour savoir si les 2 exercices de validation donnent des re´sultats
cohe´rents.
PBiais = 100×
(
Biais
1
N
∑N
i=1 xi
)
(3.4)
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PEQM = 100×
(
RMSE
1
N
∑N
i=1 xi
)
(3.5)
Il ne reste ensuite qu’a` discuter de ces relations.

CHAPITRE IV
EVALUATION OF SATELLITE-BASED ALGORITHMS TO ESTIMATE
PHOTOSYNTHETICALLY AVAILABLE RADIATION (PAR) REACHING
THE OCEAN SURFACE AT HIGH NORTHERN LATITUDES
Julien Laliberte´ Simon Be´langer Robert Frouin

RE´SUME´
Deux me´thodes satellitaires pour estimer le rayonnement photosynthe´tiquement ac-
tif (PAR) a` la surface de l’oce´an sont e´value´es aux latitudes nordiques. La premie`re
me´thode utilise une matrice de correspondance nume´rique (LUT) issue de calculs se´quentiels
par transfert radiatif. La LUT associe l’e´clairement spectral qui atteint la surface a` une
combinaison de parame`tres d’entre´e, comprenant l’angle ze´nithal solaire, l’e´paisseur
optique des nuages, la fraction nuageuse, la concentration d’ozone et l’albe´do de sur-
face. La deuxie`me me´thode est imple´mente´e dans le traitement standard mene´ par
le groupe Ocean Biology Processing Group (OBPG) de la NASA et exploite le bilan
e´nerge´tique du syste`me atmosphe`re-surface-oce´an par l’interme´diaire du transfert ra-
diatif. Les performances sont e´value´es a` l’aide d’une grande base de donne´es in situ qui
ont e´te´ enregistre´es sur l’oce´an Arctique de 1998 a` 2014. Les re´sultats indiquent que
les deux me´thodes (respectivement LUT et OBPG) ont un petit biais positif de 2% et
6% et une incertitude relative plus large que celles qui sont obtenues pour des latitudes
plus basse, avec une erreur quadratique moyenne de 33% et 20%. Cette incertitude
supple´mentaire est associe´e aux conditions particulie`res observe´es en Arctique comme
la faible e´le´vation solaire, un albe´do de surface variable a` cause de la glace de mer et
une couverture nuageuse persistante. La diffe´rence d’incertitude entre les me´thodes est
associe´e au fait que les entre´es LUT a` haute re´solution temporel (3h) du International
Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) ne compensent pas comple`tement pour sa
faible re´solution spatiale (cellules de 280km). La me´thode LUT a l’avantage de fournir
le PAR en toute conditions incluant un couvert de glace, alors que celle de l’OBPG
est pre´sentement limite´e a` l’eau ouverte et un angle ze´nithal solaire plus petit que 83
degre´s. Conse´quemment, la me´thode OBPG peut ne pas prendre en compte jusqu’a`
38% du PAR annuel atteignant la surface de l’Arctique. Les deux me´thodes ont le po-
tentiel de fournir de l’information utile sur le PAR en-dessous de la glace en incluant
de l’information sur la transmittance de la glace.
Two satellite-based methods to estimate daily averaged photosynthetically available ra-
diation (PAR) at the ocean surface are evaluated at high northern latitudes. The first
method employs a precomputed Look-Up-Table (LUT) generated from radiative trans-
fer simulations. The LUT associates spectral irradiance reaching the surface to a given
set of input parameters, namely solar zenith angle, cloud optical thickness, cloud frac-
tion, ozone concentration, and surface albedo. The second method, as implemented by
NASA’s Ocean Biology Processing Group (OBPG) in the standard Ocean Color data
processing chain, expresses the energy budget of the atmosphere-surface-ocean system
via a simple radiative transfer model. Performance is evaluated using an extensive in
situ PAR dataset collected in the Arctic Ocean from 1998 to 2014. The results indicate
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that both methods have a small positive bias of 2% and 6% and a relative uncertainty
larger than that observed at low latitude, with a root mean squared error (RMSE) of
33% and 20% for the LUT and OPBG methods, respectively. This is attributed to the
peculiar environmental conditions encountered in the Arctic, namely low solar elevation,
changing surface albedo due to sea ice, and persistent cloudiness. The RMSE difference
among methods is due to the high temporal resolution (3 h) of the International Satel-
lite Cloud Climatology Project (ISCCP) LUT input not fully compensating for its low
spatial resolution (280 km grid cells). The LUT method has the advantage of providing
PAR estimates in all conditions, including ice-covered regions, while the OBPG me-
thod is currently limited to open waters and a solar zenith angle lower than 83 degress.
Consequently, the OBPG method may not account for as much as 38% of PAR reaching
the Arctic ocean surface annually. Both methods have the potential to provide useful
PAR estimates just below the ice, by including information about ice transmittance.
4.1 Introduction
Incident Shortwave Radiation (SW) at the Earth surface influences the atmospheric
and oceanic circulation as well as the climate. At high northern latitudes, the most
important parameters impacting SW are solar elevation, fog, cloud cover, and sea ice
cover. With global warming, there is clear evidence that Arctic cloud cover is increasing
during spring and summer months, while sea ice extent and thickness are decreasing.
On the one hand, increasing clouds have resulted in dimming the SW flux reaching the
sea surface. On the other hand, less sea ice allows more SW to penetrate the water
column, creating a positive feedback that further accelerates sea ice melting.
Changes in SW also have implications on various key photobiological and photochemi-
cal processes that drive biogeochemical cycles. Through photosynthesis, phytoplankton
harvest light to fix carbon dioxide (CO2), synthesizing organic matter (OM) that fuels
the marine food-web (Platt et Jassby, 1976). Various photochemical reactions driven
by energetic ultraviolet radiation (UVR) also have profound impact on OM cycling, as
well as cell damage-repair processes in marine systems (Smith et Cullen, 1995; Morrow
et Booth, 1997; Gao et Zepp, 1998; Zepp et al., 2011; Mopper et Keiber, 2002). Based
on satellite observations, several recent studies of the Arctic Ocean and its surrounding
seas have attempted to quantify the impacts of environmental changes on phytoplank-
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ton photosynthesis (Pabi et al., 2008; Arrigo et al., 2008; Be´langer et al., 2013) and
photochemical processes (Be´langer, 2006; Tank et al., 2012; Xie et al., 2012).
To quantify photochemical and photobiological processes, accurate estimations of UVR
and visible solar radiation are imperative. Current approaches to estimate solar radia-
tion reaching the sea surface are based on satellite-derived observations and numerical
modeling. However, the uncertainties in these satellite-based assessments remain to be
quantified. The work presented here is motivated primarily by the need for an adequate
Arctic representation of the day-to-day variations of UVR and photosynthetically active
radiation (PAR), herein defined as the photosynthetic photon flux density in Einstein
(E) (mole of photons) per unit area and unit time integrated over the 400 to 700 nm
spectral range (E m−2 s−1 or E m−2 d−1). A remote access to synoptic an reliable PAR
information is necessary, among other things, for most marine primary production (PP)
assessment (Morel et Gentili, 1991; Platt et Sathyendranath, 1993; Campbell et al.,
2002; Lee et al., 2015), and therefore crucial towards precise and unbiased satellite-
based PP estimation methods. A method that provides information on the spectral dis-
tribution of incident light is needed for applying spectrally-resolved PP models (Smyth
et al., 2005; Be´langer et al., 2013) and describing photochemical processes involving
chromophoric dissolved OM (Be´langer, 2006; Xie et al., 2009; Xie et al., 2012; Song
et al., 2013).
Satellite-based surface irradiance estimations are available from various Earth observing
programs, but are often unreliable at high latitudes. For example, Zhang et al. (2013)
pointed out that the shortwave flux of the Global Energy and Water Cycle Experiment
Surface Radiation Budget (GEWEX-SRB) dataset has large uncertainties in polar areas.
The Ozone Monitoring Instrument (OMI) Surface Solar Irradiance (SSI) product also
excludes data at high latitudes due to confusion between sea ice and clouds (Wang et al.,
2014). The Earth System Science Workbench (ESSW) only estimated PAR below 60˚ N.
The Total Ozone Mapping Spectrometer (TOMS) PAR product is limited to latitudes
lower than 66˚ N (Eck et Dye, 1991). Many of those products are no longer operational
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and not suitable for Arctic applications primarily because of limited spatial coverage.
Alternatives such as using routinely derived global total SW irradiance to estimate
visible flux exist, but the conversion from SW to PAR is contingent on uncertainties due
to atmospheric composition (e.g., water vapor, clouds, aerosols, etc.) (Baker et Frouin,
1987; Pinker et Laszlo, 1992; Frouin et Murakami, 2007). The Surface and Atmospheric
Radiation Budget (SARB) product from the Clouds and the Earth’s Radiant Energy
System (CERES) (Wielicki et al., 1996) data can be converted to PAR (Su et al.,
2007) and performs relatively well over land-based mid-latitude stations with relative
bias from in situ measurements ranging from 1.4% to 9.3%, but to our knowledge no
one has evaluated it over the Arctic.
NASA’s Ocean Biology Processing Group (OBPG) produces instantaneous and daily
averaged PAR quantities on an operational basis using low Earth orbit (LEO) satel-
lites designed to quantify ocean color (e.g., Sea-Wide Field-of-View Sensor (SeaWIFS)
and the Moderate Resolution Imaging Spectroradiometers MODIS-AQUA and MODIS-
TERRA) (Frouin et al., 2003). Processing such multispectral radiometric measurements
at high latitudes implies strict conditions. First, the availability of the data is restricted
by solar elevation. In fact, NASA OBPG PAR product is limited to solar zenith angles
less than 83˚ (has of Oct.2015). This limitation means NASA OBPG PAR quantities are
not available for more than 61% of the annual time at latitudes above the circumpolar
Arctic Circle. Second, no PAR estimate is available when more than 10% of a pixel is
occupied by sea ice (as derived from passive microwave data). Third, the temporal bin-
ning used to produce Level 3 (L3) time-composite PAR products compromises accuracy
yet does not systematically solve the gaps in the Arctic area, resulting in many binned
pixels with no information or severe bias. As a result, PAR estimates at high latitudes
can be unrepresentative of the true central tendancy.
Due to limitations outlined above, Be´langer and co-workers proposed an alternative
method to estimate spectrally-resolved downwelling solar irradiance at the ocean surface
(hereafter denoted as Ed(λ) where λ stands for wavelength) for all atmosphere and sea
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ice conditions. The methods was developed to feed spectrally-resolved photochemical
models going down to 290 nm in the UV-B domain (Xie et al., 2009; Xie et al.,
2012; Song et al., 2013), as well as spectrally-resolved phytoplankton photosynthesis
models (Tremblay et al., 2011; Le Fouest et al., 2011; Be´langer et al., 2013).
The main objective of the present study is to quantify the uncertainty and potential
biases of Be´langer’s method, as well as the OBPG method, using an extensive in situ
data set of surface irradiance gathered from various research cruises conducted in Arctic
waters (Fig. 4.1-1,2 ). Because most in situ measurements were made with quantum PAR
sensors, we limit our evaluation to this spectrally-integrated quantity. In addition, the
evaluation is particularly challenging since in situ measurements are instantaneous and
punctual in space, while satellite-based estimation are spatially-integrated and sometime
time-integrated. Consequently, we further examine the temporal and spatial variability
of incident radiation. To complete the evaluation, satellite products generated using the
two methods are compared (Fig. 4.1-3 ).
In situ measurements
Belanger’s approach
OBPG’s approach
1
2
3 
Figure 4.1: Diagram of the study objectives.
4.2 Satellite-based methods to estimate surface solar irradiance
4.2.1 Look-Up-Table (LUT) approach
Be´langer and co-workers developed a method for estimating incident spectral irradiance
in all atmosphere and sea surface conditions from a LUT approach. The method yields
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a downwelling irradiance spectrum, Ed(λ), at the sea surface (just above or just below)
for a given set of input parameters, namely the solar zenith angle (SZA), cloud optical
thickness (τcl), cloud fraction (CF), ozone concentration (O3) and sea ice concentra-
tion (SIC). The method employs pre-computed look-up-table (LUT) of Ed(λ) that are
interpolated for the current set of input parameters (hereinafter refer to as the LUT me-
thod). This section describes the LUT generation and their interpolation to obtain the
final Ed(λ, SZA, τcl, CF,O3, SIC), just above (0+) or below (0-) the air-sea interface.
LUT generation Ed(λ) LUT was generated using the radiative transfer (RT) model
SBDART (Santa Barbara DISORT Atmospheric Radiative Transfer ; Ricchiazzi et al.,
1998). SBDART model was used since it has been tested extensively over the years
(Su et al., 2005; Su et al., 2007). Simulations were made for 19 values of SZA (0
to 90˚ ), 8 τcl (0, 1, 2, 4, 8, 16, 32, 64), 10 O3 (100 to 500 Dobson Units (DU)) and
7 surface albedo (As) (0.05 to 0.85), yielding a total number of 10640 downwelling
irradiance spectra covering the spectral range from 290 nm to 700 nm at 1 or 5 nm
resolutions (N λ = 83 or 401). Note that the previous version of the LUT (Be´langer
et al., 2013) did not account for the variability in As, which was kept constant at 8%
(see discussion below). Total solar irradiance at the top of the atmosphere was taken to
be 1367 W.m−2 (Gordon et Morel, 1983). Marine aerosols (Shettle et Fenn, 1979) with
an optical thickness of 0.05 at 550nm was kept constant. This value of aerosol optical
thickness represents a climatology established from sun photometer measurements made
at Barrow (71˚ 19’ N ; 156˚ 36’ W) (Tomasi et al., 2012). A subarctic summer standard
atmosphere was selected to depict typical maritime pressure, temperature and water
vapor profiles (McClatchey et al., 1971b).
SBDART computes both direct and diffuse components of the downwelling irradiance
above the sea surface (0+), which are used to compute the downwelling irradiance just
below the sea surface (Ed(0
−, λ)). The diffuse component of Ed(λ) was multiplied by
0.934 to account for the specular reflexion at the sea surface (6.6%, (Morel et Gen-
tili, 1991)). The direct component of Ed(λ) was then multiplied by 1 minus the Fres-
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nel reflexion coefficient calculated using Gregg and Carder (1990) formulation for a
wind speed of 4 m.s−1. For the evaluation purpose, a second LUT was generated for
the downwelling irradiance just above the sea surface (Ed(0
+,λ)) by summing the di-
rect and diffuse components of Ed. The irradiance was converted from W.m
−2.µm−1
into E.m−2.s−1.nm−1 (Morel et Smith, 1974) before it was stored in the LUT. The
5-dimensional Ed LUT (λ, SZA, τcl, O3, As) at 5-nm and 1-nm spectral resolution com-
prise 883120 and 4266640 elements. The next section explains how the LUT is used to
obtain Ed for a given time and pixel location.
LUT interpolation The LUT can be interpolated to get Ed(λ) for any combination
of inputs, i.e. SZA, τcl, O3, and As, as long as their values fall within the range of input
parameters defined above. In general, large ocean pixel are partly cloudy, therefore the
cloud fraction (CF) over the surface must be accounted for. To calculate the irradiance
for a given ocean pixel, the Ecleard and E
cloud
d are added up with respect to CF. E
clear
d
is obtained from the LUT by assuming τcl equal to 0. E
clear
d and E
cloud
d are then added
together to form the downwelling irradiance above (or below) the sea surface.
Epixeld (λ) = E
cloud
d (λ) ∗ CF + Ecleard (λ) ∗ (1− CF ) (4.1)
Both Ecleard (λ) and E
cloud
d (λ) are obtained from the LUT for the given set of SZA, τcl,
O3, and As using a full quadratic-linear interpolation scheme. SZA is simply calculated
for a given time and position on Earth, while other inputs are obtained from satellite
observations. For the surface albedo, assumptions need to be made. In high northern
latitudes, presence of sea ice and low sun elevation significantly increase As. Here we
estimate As by accounting for sea ice concentration. Assuming an ocean albedo of 0.06
(Frouin et Chertock, 1992), the surface albedo was calculated as follow :
As = 0.06 ∗ (1− SIC) +Aice(DOY ) ∗ SIC (4.2)
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where Aice(DOY) is the sea ice albedo that varies as a function of the day of year
(DOY) following the data reported by Perovich et al. 2007 ; their Fig. 3 , and SIC is the
fractional sea ice concentration within a pixel provided by satellite passive microwave
observations.
4.2.2 OBPG approach
OBPG estimates daily PAR from ocean color satellites following Frouin et al. 2003 . The
method employs an energy budget approach. Briefly, the energy reaching the surface is
the initial flux that was not reflected nor absorbed by the atmosphere-surface system.
The PAR model, based on Frouin and Chertock, (1992) (Frouin et Chertock, 1992),
uses plane-parallel theory and assumes that cloud and atmospheric component can be
decoupled with no absorption by clouds in the visible portion of the solar spectrum.
The planetary atmosphere is therefore modeled as a clear sky atmosphere positioned
above a cloud layer and the solar flux reaching the surface is
Ed = E
clear
d
(1−A)
(1−As) (4.3)
where A is the albedo of the cloud-surface system and As is the albedo of the ocean
surface, Ecleard being the energy that would reach the surface in the absence of clouds.
In order to express A as a function of the radiance measured in the PAR spectral range
by the satellite sensor, measurements are converted into reflectance using the incoming
solar irradiance. This reflectance is corrected for the effect of atmospheric transmission
through absorption (ozone and water gases) and diffusion (molecules and aerosols) in the
atmosphere. Albedo of the cloud-surface system is then obtained by transforming the
resulting reflectance into albedo. This is accomplished using a typical cloud bidirectional
function for the cloudy fraction of the reflectance, noting that A ≈ CF ∗Ac+As, where
Ac is cloud albedo. All values are weighted and normalized by the extraterrestrial solar
irradiance and averaged over the PAR spectral range. They are then integrated over day
length according to SZA to yield a daily averaged PAR value. The observation made at
the moment of the satellite overpass is assumed to be representative of cloud conditions
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during the day. When several observations are acquired over a given target (or pixel), the
individual daily estimates are weight-averaged using the cosine of SZA. This algorithm
was originally conceived for SeaWIFS but has been generalized to operate on any ocean
color sensor with enough visible bands that do not saturate over clouds (e.g., MODIS).
4.3 Data and Methods
4.3.1 In situ measurements
Field campaigns Several field programs collected continuous PAR measurements
ranging from 50˚ N to 80˚ N in the Arctic from 1998 to 2014 (Table 4.1). The ocea-
nographic programs include the North Water polynya (NOW (Fortier et al., 2002)),
Canadian Arctic Shelf Exchange Study (CASES), MALINA, ArcticNET, TARA Oceans
Polar Circle and Ventilation, Interactions and Transports Across the Labrador Sea (VI-
TALS). The field data were collected while the schooner (TARA OCEAN mission) or
the icebreakers were sailing in both open waters and variable sea-ice cover conditions.
Most observations were from late summer to autumn (Fig 4.2), which is a period of the
year where persistent cloud cover is usually encountered in the Arctic (Chernokulsky et
Mokhov, 2012).
Data processing The ship-based data were controlled in a way that their quality
was as close as possible to that of a fix offshore platform. Instruments were calibrated
by the manufacturer before each cruise. All instruments were cleaned on a regular basis
and were recording PAR continuously (at 5 to 15 minutes temporal resolution) throu-
ghout the field campaigns, giving detailed diurnal and seasonal variability of incoming
light in Arctic. This extensive dataset (837 days of observation) is therefore used as a
reference to evaluate the satellite-based irradiance estimation methods and to study its
natural variability in the Arctic. Some continuous PAR data were acquired for on-deck
primary production incubation purposes and were not georeferenced. The association
with the ship position was computed subsequently based on the UTC time stamp of
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Tableau 4.1: Summary of field campaigns for which continuous surface irradiance were
measured.
Cruise or Program Year Instrument Measurements Months
Number of
days
The NOrth Water
(NOW)
1998
1999
LI-COR 192SA
LI-COR 192SA
PAR
PAR
4,6
8-10
32
29
Canadian Arctic Shelf
Exchange Study
(CASES)
2003
2004
GUV-510
GUV-510
PAR
PAR
10
6
7
20
MALINA 2009
LI-190SA
SUB-OPS
PAR
Spectral
8 23
TARA OCEAN 2013 C-OPS Spectral 5-12 105
VITALS 2014 C-OPS Spectral 5 11
ArcticNet
(AN)
2005
2006
2007
2008
2009
2010
2011
2013
2014
LI-190SA
LI-190SA
LI-190SA
LI-190SA
LI-190SA
C-OPS
C-OPS
C-OPS
C-OPS
PAR
PAR
PAR
PAR
PAR
Spectral
Spectral
Spectral
Spectral
8-10
9
8,10-11
8-9
7-11
7-10
7-10
8-10
8-9
56
15
28
19
95
113
84
43
24
each measurement. To ensure the quality of the data, the daytime solar zenith angle
(SZA) was plotted together with PAR measurements (Fig 4.3A) and a scatterplot of
PAR vs SZA was examined (Fig 4.3B) to detect any error in the time stamp attribu-
tion. If two distinct curve shapes between SZA vs PAR were observed for sunrise and
sunset respectively, the daily PAR was flagged and further examined. If a 2 hours gap
or more was observed concomitant with a SZA smaller than 80˚ , the daily PAR data
was rejected.
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Figure 4.2: Yearly repartition per month of in situ measurements.
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Figure 4.3: June 12th 2004 (DOY = 164) around 71˚ , -127˚ , A) Example of measured
surface PAR and expected SZA calculated as a function of attributed position and
timestamp ; B) PAR versus SZA scatterplot with Pearsons R.
Moreover, data collected at sea sometimes suffer from shadows or reflection resulting
from ship structure (e.g. communication towers). On-board precautions were taken to
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avoid contamination from external influences on natural light. In order to assess such
uncertainties sources, during 6 cruises out of 16 (ArcticNET 2007− 2011, 2013) 2 sensors
were positioned at distant locations on the ship. The examination of the difference in
PAR recorded under different conditions lead to rigorous quality control and efficient
elimination of outliers. A total of 704 days of observations out of 837 (84%) passed the
quality control tests.
4.3.2 Satellite data
Atmosphere and sea ice In this study, as well as in our previous studies (Xie et
Zafiriou, 2009; Xie et al., 2012; Tremblay et al., 2011; Be´langer et al., 2013; Song
et al., 2013), atmospheric parameters (i.e., τcl, O3, and CF) needed to interpolate the Ed
LUT were obtained from the International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP ;
Rossow and Schiffer 1991 (Rossow et Schiffer, 1991)). ISCCP produced a 26-year long
(1983 to 2009) time serie at 3-hour time steps, on a global equidistant grid of 280-km
resolution, distributed as a radiative flux profile data set (called ISCCP-FD-SFR) that
includes the atmospheric input of interests to interpolate the LUT (Zhang et al., 2004).
The total column ozone abundances are from the Total Ozone Mapping Spectrometer
(TOMS, Version 7), while clouds properties (c.f., τcl and CF) were calculated using
infrared observations provided by geostationary meteorological satellites for latitudes
<60˚ and Advanced Very High Resolution Radiometer poleward (AVHRR) (Schweiger
et al., 1999). Sea ice concentration, which is used to estimate As, was obtained from the
National Snow and Ice Data Center (NSIDC). SIC were derived from the Defense Me-
teorological Satellite Program (DMSP) Scanning Multichannel Microwave Radiometer
(SMMR), F8 and F13 Special Sensor Microwave Imager (SSMI) (1984 to 2007) (Cava-
lieri et al., 1996), and F17 Special Sensor Microwave Imager/Sounder (SSMIS) (2008
to 2010) sensors (Maslanik et Stroeve, 1999).
Ocean color Daily PAR data derived using the method described in section 2.2 from
ocean color sensors SeaWiFS, MODIS-Aqua, and MODIS-Terra were obtained from
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the OPBG web browser at the level 3. The OBGP product used here represents the
average value of the PAR geophysical variable over the length of 24h. The algorithm
in use generates daily PAR values from N satellite passes directly converted to daily
PAR. As indicated above, L2 Daily PAR for each satellite overpass are binned with a
weighted mean based on the cosine of the solar zenithal angle to produce L3 Daily PAR
product (Patt et al., 2003). In the present OBPG PAR processing scheme, three criteria
prevent PAR from being produced over the ocean : 1) the presence of high sun glint
at the sea interface, 2) a SZA larger than 83˚ , and 3) sea ice concentration larger than
10% at the pixel (as derived from passive microwaves SIC). A combination of SeaWiFS,
MODIS-Aqua and MODIS-Terra should account for the diurnal variability of the clouds
and considerably reduce the satellite biases. MODIS-Aqua has an ascending equatorial
crossing time of 13 :30, while MODIS-Terra and SeaWiFS have descending equatorial
crossing time of 10 :30 and noon, respectively. Therefore, MODIS-Aqua, MODIS-Terra
and SeaWIFS L3 daily products (9.28km) were merged with a simple median function.
Maximum number of passes found for MODIS-Aqua, MODIS-Terra and SeaWIFS were,
9, 8 and 5, respectively.
4.3.3 Matchup exercises
The temporal and spatial frame for satellite-based estimations matchup exercises is
concurrently defined by in situ data and inputs availability. The evaluation of the LUT
and OBPG methods through matchup is conducted in a way to best account for the
environmental variability. Consequently, since the in situ data were acquired on moving
ships, hourly estimations of Ed(λ) from the LUT are computed with respect of the
ship position and time. Because the ISCCP data are distributed on a 280-km resolution
grid at 3-h time interval, the atmospheric inputs are interpolated both in space (bi-
linear) and time for any given time and position. For that given position and time, As
is calculated using Eq. 3 with SIC of the nearest neighbour 25-km pixel and assumed
constant during the day (daily SIC are used). The instantaneous output Ed(λ) from
the interpolated LUT was numerically integrated from 400 to 700 nm to obtain PAR.
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Finally, the daily PAR was generated with a trapezoid integration of the 24 instant
estimations.
Since the OBPG method was designed to produce PAR on a daily scale, and that we
cannot distinguish the spatial from the temporal variability with the in situ dataset,
the matchups exercise was only relevant if the environmental variability within a given
day of sampling was weak (hereafter referred to as intraday variability). To evaluate
the intraday variability during a day of in situ measurements, we extracted daily PAR
from OPBG for each hourly position visited by the ship during day time (i.e. SZA<90˚ ).
In other words, for a given day of in situ PAR measurements on a moving ship, up to
24 daily PAR estimations were obtained from OBPG for that day. Then the intraday
variability was assessed using the coefficient variation (CV intraday), calculated as
CV intraday(%) = 100 ∗ σ
PAR
(4.4)
where σ is the standard deviation of the 24 daily PAR estimates and PAR is the mean
daily PAR for that day. If the ship remained at the same position during the whole day
(or with a given 4.64 or 9.28-km pixel), for example, CV intraday would be equal to 0%
(N=1, s.d. = 0). In contrast, if the ship sailed 100km in a sector with discontinuous
cloud cover, CV intraday could reach values as high as 50%. In such cases, the PAR
evaluation may be irrelevant (see section 4.2 for more details). We therefore considered
this variability when daily PAR in situ was compared to the mean OBPG PAR values
obtained from the pixels encountered during day time.
4.3.4 Evaluation metrics
To evaluate the performance of the algorithms, the mean bias (systematic error) and the
root mean squared error (RMSE) were calculated. These errors (in percent) are defined
as follows :
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BIAS(%) = 100 ∗ 1
N
∑ PARestimated − PARinsitu
PARinsitu
(4.5)
RMSE(%) = 100 ∗ 1
N
∑√(PARestimated − PARinsitu)2
PARinsitu
(4.6)
Finally, we applied a major axis (MA) regression model of type II (R package lmodel2 ;
(Legendre, 2014)) to estimate the slope (S) and the intercept (I) of the linear regression
as well as their 95% confidence intervals.
4.4 Results
4.4.1 Evaluation of LUT method
Arctic in situ daily PAR observations are comprised within a wide range of natural va-
riability (∼three orders of magnitude). Maximum in situ PAR value (61.07E.m−2.d−1)
was observed around the summer solstice and minimum value ( 0.08E.m−2.d−1) was in
mid-autumn. A relatively good agreement between in situ daily PAR and LUT estima-
tion with a high coefficient of determination (R2 = 0.881) was seen for all matchups
(N=318 days of observations out of 490 passed the quality control test for the period,
which was restricted to 1998-2009 corresponding to ISCCP data availability) (Table 4.2).
Due to the temporal bias in our in situ data set towards late summer and autumn (Fig.
4.2), more matchup days are available for relatively low in situ PAR values (median =
10.99E.m−2.d−1). The slope (1.035) and the intercept (0.317) of the linear regression
(Type II, major axis) were not significantly different from 1 and 0, respectively (p <
0.05). The method was, however, positively biased (+7%), suggesting an overall ove-
restimation of the predicted values (Fig. 4.4). The RMSE reached 4.952 E.m−2.d−1,
which gave a in relative uncertainty of 30%. Finally, 62% of the matchups are within
the 10% of error bars, 75% are within the 50% of error bar. Restricting the evaluation
106
to open water (N = 77), i.e. when SIC is equal to 0% during the whole day, the metrics
slightly degraded (Table 4.2). For example, the bias increases from 7 to 16% and the
coefficient of determination drops from 0.881 to 0.814, but mostly because the ship’s
travel speed is restrained in presence of ice. Accordingly, statistical metrics improved
when the evaluation is limited to days for which the ship sailed less than 20 km (e.g.,
bias reduced to +1% and the slope almost equal to unity ; Table 4.2).
Tableau 4.2: Performance of the satellite-derived daily PAR estimates. Statistics are
provided for the whole matchups and various subsets (see text).
Method N Bias RMSE Slope Intercept R2
LUT 318
0.853
(6%)
4.952
(33%)
1.033 0.350 0.881
LUT
(SIC<10%)
136
0.793
(7%)
4.545
(38%)
1.012 0.645 0.813
LUT
(Dist.<30 km)
116
0.256
(2%)
4.464
(30%)
1.001 0.244 0.913
OPBG 208
0.456
(2%)
5.227
(20%)
0.927 2.360 0.886
OBPG
(C.V.<20%)
168
0.669
(2%)
5.155
(19%)
0.932 2.522 0.900
OBPG
(C.V.<10%)
110
0.799
(3%)
5.319
(18%)
0.916 3.355 0.906
OBPG
(Dist.<30 km)
53
-0.093
(0%)
4.466
(17%)
0.892 2.675 0.931
a The slope and intercept were calculated using a type 2 regression and numbers in bold are
significantly different from 1 and 0, respectively, at p < 0.05.
4.4.2 Evaluation of OBPG method
Out of the 704 daily in situ PAR, 208 matchups were found for the period from 1998 to
2014. As mentioned above, this is because OBPG does not calculate PAR in presence
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Figure 4.4: Scatter plot of in situ daily PAR versus satellite-derived daily PAR using
the LUT method. The dot color corresponds to the surface state derived from the
NSIDC (Ice for SIC≥10%). Dashed line marks the 30% error. Inset is the scatter plot
in logarithmic scale.
of sea ice or when SZA is >83˚ . In addition, only 110 days out of 208 were characterized
by a negligible intraday variability, i.e., when the coefficient of variation (Eq. 4.4) for
daily PAR extracted from the ship location during a given day was below 10%. To
illustrate the intraday variability concept, Fig. 4.5 presents two matchup days showing
low and high CVintraday respectively. The top panels show the hourly positions of the
ship during the two selected days in northern Baffin Bay (left ; August 21 2005) and
Hudson Bay (right ; August 9 2007). The total distances travelled during these days
were 301 and 402 km, respectively. The day in Baffin Bay clearly exhibited a small
intraday variability for the three ocean colors satellites (CVintraday =2%) (Fig. 4.5b ;
left). In contrast, inhomogeneous cloud cover along the 400 km transect in Hudson
Bay created large differences in daily PAR (up to a factor of three) derived from each
sensor (Fig. 4.5b ; right). Part of the difference is probably due to the different orbit
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characteristics, which results in the observation of the same location at different times
of the day. In addition, large differences in the mean daily PAR (CVintraday =27%)
appear along the transect due to combined spatial and temporal variability in cloud
cover. This variability is partly captured by the 3 h resolution of the ISCCP inputs
(Fig. 4.5c). Both days showed variable cloud fraction ranging from 0.20 to 0.75, but the
variability was clearly smaller in Baffin Bay. The cloud optical thickness was smaller in
Baffin Bay (<20) compared to that observed in Hudson Bay (>20). As expected the
observed short-term variability in instant PAR was generally higher than that captured
by the satellite-based estimates from the LUT (Fig. 4.5d). In Hudson Bay, the presence
of thick clouds between 12 :00 and 15 :00 UTC dimmed PAR, followed by an abrupt
increase in PAR around 15 :00 UTC. This diurnal pattern was partly captured by the
LUT method using ISCCP inputs.
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Figure 4.5: Examples of diurnal variability of modeled and measured irradiance, and
environmental conditions along the ship track for two contrasting situations. On the left
hand side, observations were made on August 21st (day 233) 2005 in northern Baffin Bay.
On the right hand side, observations were made on August 9th (day 221) 2007 in Hudson
Bay. Panels depict : a) 24 hourly ship position along the transects ; b) the retrieved daily
PAR values from MODIS-Aqua (squares), MODIS-Terra (circles), SeaWiFS (triangles)
and the mean of the three (thick black line) ; c) interpolated ISCCP parameters (yellow :
O3/1000, black : CF and thickness the τcl) for each time and position and surface albedo
(blue) calculated using nearest neighbor SIC ; d) measured instant PAR (solid line) and
its corresponding estimate using the LUT method (dashed line) with inputs presented
in c), and the clear sky radiative transfert simulation computed with local conditions
(dotted line).
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Measured daily PAR in the Baffin Bay reached 30.2 compared to 26.0 E m−2 d−1 for the
LUT method. For comparison, the OBPG PAR along the 301 km transect varies within
a relatively narrow range of 29.9 to 32.2 E m−2 d−1, with a mean of 31.1 E m−2 d−1. If
the mean is restricted to daytime (Fig. 4.5b, black curves), the PAR remained the same.
In Hudson Bay, the in situ PAR was 35.1 compared to 32.4 and 55.1 E m−2 d−1 for the
LUT method and the clear sky simulation, respectively. For this particular day, the PAR
along the ship transect derived from OBPG varies by nearly a factor of 2 (28.3 to 47.5
with a mean of 39.7 E m−2 d−1 ; Fig. 4.5b right). However, if we averaged the PAR for
daytime only (Fig. 4.5b, black curves), the OBPG estimate (37.4 E m−2 d−1) falls closer
to the in situ observation. These results suggest the evaluation of the performance of
the OBPG using a moving ship will depend upon the spatial variability of the cloud
cover encountered along its course during a given day.
Figure 6 displays the scatter plot of in situ versus OBPG PAR estimates for the mat-
chups available for the 1998-2014 period. When considering all available matchups
(N=208), we obtained a weak positive bias of 2% and a RMSE of 20%. The relative
RMSE slightly improved when matchups showing high intraday variability are excluded
from the analysis (Table 4.2). On average the intraday variability (CVintraday) compu-
ted using OBPG daily PAR estimate between sunrise and sunset was 12%, and 91% of
the matchups (N = 190) showed a CVintraday lower than 30%. When only matchups
with negligible intraday variability are considered (CVintraday < 10% ; N=110), the bias
increases to 3% and RMSE was lowered to 18%, while the R2 increase to 0.906. Finally,
we also computed the statistics for days when ship displacement was minimal (i.e., <
20 km ; N = 41), and found even better performance of the OBPG method in term of
bias (0%) and RMSE (17%) with high coefficient of determination (R2 = 0.931), but
with a slope significantly lower than 1 (S=0.892) and an intercept significantly higher
than 0 (I=2.675).
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Figure 4.6: Scatterplot of in situ dail PAR versus satellite-derived daily PAR using the
OBPG method. The dot colors correspond to CVintraday and the inset is a cumulative
frequency distribution of the number of matchup as a function of CVintraday threshold.
4.4.3 LUT versus OBPG methods
In this section, we compare the two satellite-based methods to estimate daily PAR.
First we examined the typical spatial variability given by each method. On one hand,
the LUT method uses as input ISCCP cloud products at 280-km. On the other hand,
OBPG uses averaged ocean-color L3 observation on a 4.6-km resolution grid. The PAR
spatial variation within a 280-km pixel of the ISCCP grid is assessed using MODIS-
A and MODIS-T merged products, which are considered to reflect the true spatial
variability at this spatial scale. For this exercise, we selected an ISCCP pixel in the
Norwegian sea located Northeast of Iceland (Fig. 4.7, inset). The 580 4.6-km MODIS
pixels falling within an ISCCP pixel were extracted for each day of the month of July
2004. PAR from LUT method was calculated using the ISCCP data interpolated both
in space and time for each MODIS pixel centroids (see section 2.1).
Spatial PAR variability, as represented by the error bars in Figure 4.7, is much greater
for MODIS (CV∼26%) than the one obtained from the LUTs method (CV ∼ 7%). As
expected, based on the ISCCP’s pixel resolution (280-km), the bilinear interpolation will
always give a smooth distribution of pixel values. It is thus not precisely describing the
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locally varying conditions (e.g., situation of heterogeneous cloud cover) as the OBPG
method or the in situ data do. On average, ∼19% of the CV is not accounted for with
the LUTs method interpolation and the differences can reach up to 35% in certain cases.
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Figure 4.7: Scatterplot of daily PAR derived using LUT and OBPG methods inside a
280km ISCCP pixel. Each point represents the PAR average for one day of the month
of July 2004. The error bars represent the standard deviation calculated using the 580
4.6-km pixels within the 280-km ISCCP pixel. The 4 points outside the 30% dotted
lines are cases where LUT method yields higher PAR values than the OPBG method.
We also compare the two methods over the whole Arctic Ocean, defined as the geo-
graphic region above the Arctic circle at 66.6˚ N (Fig. 4.8). Only pixels where the
OBPG PAR were available were considered in the comparison (SeaWIFS, MODIS-A
and MODIS-T, 9.26km grid). The daily PAR from year 2004 was arbitrarily chosen
for this comparison. Figure 4.8a illustrates the average daily PAR calculated on the
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basis of the number of available OBPG observations (Fig. 4.8b). As expected, the most
productive waters, like the Bering and Barents seas, are located where highest values of
PAR are found. The maximum number of days with PAR data (203) is found at latitude
66.6˚ N in permanently open waters. The latitudinal decreasing gradient of gaps in the
daily data was caused by the variations in the SZA over the year, combined essentially
to the presence of sea ice. When looking over the length of the year, no daily data was
available until March 12th. Slowly the days are getting longer until around April 20th.
The progression in the number of available pixels then stops because the Arctic ocean
is still pretty much covered with ice. From mid-June on, the number of available pixels
starts to expand again, following the sea ice export and melt without any constraint
from the SZA. It reaches a maximum on mid-August (22th in 2004), and then declined
until the end of autumn, as the day length shortens and the ice starts to form again.
After September 30th above the Arctic Circle, no OBPG data are available.
For each day, the daily PAR estimations from the LUT method were subtracted from
the OBPG PAR pixel by pixel (Fig 4.8c). Interestingly, the LUT method tends to
yield higher PAR values prior the summer solstice (negative values on Fig. 4.8c), and
then returns lower values for the rest of the season. This may be due to the higher
surface albedo, which is account for in the LUT. The relative frequency distribution
of daily PAR values for both methods show some differences, but the mean values
are statistically equivalent (Fig.4.8d). The OBPG distribution is wider and shows a
peak around 19E.m−2.d−1, while the LUT distribution presents three peaks (15, 25
and 30E.m−2.d−1). The geographical distribution of PAR difference between methods
(Fig.4.8e) shows large discrepancies in some specific regions such as the northern Barents
Sea and northern Baffin Bay where the OBPG method yields higher values than the
LUT method. The opposite situation (i.e., OBPG < LUT) occurred in near the ice edge
(e.g. Beaufort Sea, Laptev Sea) but also in permanently open waters (e.g. Norwegian
Sea, Greenland Sea and southern Barents Sea). Overall, both methods are in agreement
with a difference in PAR estimates following a normal law of mean 0.29 and standard
deviation of 6.78E.m−2.d−1 (Fig. 4.8f).
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Figure 4.8: Averaged daily PAR computed using available daily PAR from OBPG for
year 2004 ; b) number of days with OBPG daily PAR available ; c) evolution of the
differences in daily PAR between methods (OBPG - LUT) with a loess (local polynomial
regression fitting) smoothing function applied (blue line with its standard deviation in
grey) ; d) frequency distribution of daily PAR for both methods ; e) map depicting
difference in daily PAR between methods (OBPG - LUT), and f) histogram of the
differences.
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On an annual basis, the OBPG method clearly underestimates the amount of PAR
reaching the Arctic ocean surface. This is illustrated by figure 4.9, which presents the
time-integrated PAR reaching open waters. Even in the central Arctic ice pack, PAR
reaching open waters is not negligible, with values ∼ 550E.m−2.y−1 above 80˚ N (Fig. 4.9
right panel). Here the estimates from the LUT method are systematically higher than
those from the OBPG method because PAR is calculated in all sea ice conditions and for
SZA up to 90˚ . When PAR is integrated over all ocean pixels above the Arctic Circle, we
obtain an annual flux of 201mE.m−2.y−1 and 326mE.m−2.y−1 above the ocean surface
for OBPG and LUT methods, respectively. This represents an underestimation of the
PAR as high as 38%.
PAR 
(E.m-2.y-1)
Figure 4.9: Sum of the daily PAR E.m−2.d−1) for the 2004 PAR from OBPG(left) and
LUT(right)
4.5 Discussion
4.5.1 Comparison of performance by various studies
Here we compare the performance of the two satellite-based methods evaluated in this
study (Table 4.2) to satellite observations at lower latitudes. Several PAR model ba-
sed on satellite observations have been published in the last decades (e.g., (Frouin et
Chertock, 1992; Frouin et al., 2003; Bouvet et al., 2002; Carder et al., 2003; Frouin
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et Murakami, 2007; Frouin et McPherson, 2012)), but few of them have been validated
using ship-based in situ measurements. In general, evaluation exercise relies on fixed
platform or moored buoys (Bouvet et al., 2002; Frouin et al., 2013).
A preliminary assessment of the SeaWiFS PAR products was published in the NASA
SeaWiFS Technical Report Series (Patt et al., 2003; Frouin et al., 2003). In situ data
were obtained from two moored buoys sites : off the west coast of Canada (Halibut bank,
49.34˚ N) ; and the central Pacific (0 N˚). On average the bias was 2.2 E m−2 d−1(5.3%)
and the RMSE was 6.2 E m−2 d−1(15%). When the data were integrated over time
(8-days, monthly), the bias remained the same but the RMSE dropped to 8%. More
recently, Frouin et al. (2013) evaluated OBPG PAR products using the in situ measure-
ments collected during 2005-2010 at the CERES Ocean Validation Experiment (COVE)
site located off Chesapeake Bay in the North Atlantic (36.9˚ N). They found RSME ran-
ging from 6.3(20%) to 6.8 E m−2 d−1(21%) with relatively high R2 (0.855 to 0.883) for
the sensor taken individually (i.e. SeaWiFS, MODIS-A and MODIS-T). Interestingly,
the PAR estimates from all sensors exhibited a positive bias, ranging from 1.8(6%)
(MODIS-A) to 2.8 E m−2 d−1(9%) (SeaWiFS). An improved performance was obtained
when PAR from the three sensors were averaged, which augments the number of satellite
overpasses during a given day (bias = 1.4 E m−2 d−1(4%), RMSE = 4.6 E m−2 d−1(14%) ;
R2 = 0.925). When PAR was integrated over time (week or month), the performance of
the satellite-based improved in terms of RSME (<3.3 E m−2 d−1(10%)) and R2 (>0.968),
but the positive bias remained unchanged (Frouin et al., 2013). In the OBPG method,
the effects of the clear atmosphere and of the cloud-surface layer are decoupled, and the
cloud-surface layer is assumed to be located below the clear atmosphere. Consequently,
the correction of scattering by molecules and aerosols in the presence of clouds may
be too large, yielding a lower cloud-surface albedo, therefore a higher PAR. In clear
sky and open water situations, the SZA drives the PAR and the estimates error should
be really small. Comparisons in these situations (not shown) suggests the possibility of
calibration errors, which would contribute to the bias.
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Conjointly, our evaluation of the OBPG method reveals a small positive bias of 0.5
E m−2 d−1 (2%). The LUT method also shows a positive bias 0.9 E m−2 d−1 (6%).
However, most of the positive bias of both methods disappeared when the evaluation
was performed using matchups for which the ship was more or less stationary (i.e.,
ship travel distance < 30 km). It is therefore not clear whether the positive bias is
due to the fact that we used a moving vessel rather than a fixed position. In fact, the
ship displacement likely increases the chance to encounter high atmospheric or albedo
variability, introducing some uncertainty in the estimates.
Bouvet et al. (2002) developed a method based on the Gregg and Carder (1990) mo-
del that uses as input several satellite-derived variables (TOA reflectivity, water vapor
content, aerosol optical thickness and angstrom exponent, wind speed) and climate mo-
del parameters (pressure and relative humidity). Based on in situ measurements from
two array systems of moored buoys in the equatorial and tropical regions, a RMSE of
5.2% were obtained for their monthly PAR estimates. Our results cannot be directly
compared to these results as the time-integration over a month necessarily improved
the model performance, as shown by Frouin et al. (2013). However, it is unlikely that
the RMSE obtained for both OBPG and LUT methods would drop to value as low as
5% with a monthly integration.
Higher uncertainty obtained in our study (i.e., 17-20% for the OBPG method and 30-
38% for the LUT method) may be due to a number of factors. As a first consideration,
we would expect that the evaluation method itself, based on ship-borne measurements,
increases the uncertainty associated with the methods. A second consideration would be
that part of the higher uncertainty may result from the specific environmental conditions
encountered in the Arctic.
4.5.2 Arctic environment issues
As mentioned above, we expect to see the smallest differences between in situ data and
model estimates in the simplest situations, that is, in days of clear skies over open waters.
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When situations get more complicated, more differences may emerge from different ways
of modeling the environment. The accuracy of a satellite PAR product, here obtained
from the comparison with in situ values, can be evaluated by examining the specific
environmental factors. The most important ones for light propagation in the Arctic
are persistent low solar elevation, changing surface albedo due to sea ice, and high
cloudiness. This section examines the residuals between satellite-derived and in situ
daily PAR as a function of local solar noon (minimum daily SZA), the effects of the
clouds and surface albedo (Fig. 4.10 ; Table 4.3).
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Figure 4.10: Scatter plot of residuals between LUT estimates and in situ data as a
function of a) solar noon, b) surface albedo and c) the cloudiness, here defined as the
product of CF and τcl.
Tableau 4.3: Results from regressions between the relative error in PAR retrieval versus
environmental conditions.
solar noon
(LUT)
solar noon
(OBPG)
Cloud effect Surface Albedo
y = −1.16x+ 84.73 y = 0.3x+−9.61 y = 0.01x+ 6.92 y = −26.55x+ 4.66
R2 = 0.11 R2 = 0.02 R2 = 0 R2 = 0.02
p < 0.001 p < 0.049 p < 0.98 p < 0.1
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Sun elevation We found a weak significant negative relationship between the SZA at
noon time and the PAR error for the LUT method (Table 4.3). When SZA at noon was
>80˚ , the LUT-based method almost systematically underestimated daily PAR. First,
this result may be explained by the fact that the lower the sun rises above the horizon,
the more energy comes from diffuse relative to direct irradiance, increasing the impor-
tance of accurate aerosol and water vapor estimation, which are considered constant.
Second, high SZAs invalidate the plane-parallel assumption used in the SBDART ra-
diative transfer model. As a result, PAR tends to be underestimated during days with
dimmed light from below the horizon. A spherical geometry in radiative transfer mo-
del (Sobolev, 1975; Lenoble, 1985; Dahlback et Stamnes, 1991; Thomas et Stamnes,
1999; Spurr et al., 2007) may be used to properly estimate daily PAR at the beginning
of the polar spring and fall.
In contrast, the OBPG method shows a very weak but positive relationship between
the SZA at noon time and the PAR error (Table 4.3). This relationship is, however,
restricted to SZA lower than 83˚ at the satellite passing time. Unlike the LUT method,
the energy budget method is not dependent on Earth’s sphericity, but may be more sen-
sitive to reflectance bidirectionality properties. The algorithm was originally developed
for SeaWIFS, which orbital parameters combined to instrument physical configuration
did not allow to record scenes in the Earth’s twilight zone. The more recent satellites
image all the way to the Earth’s terminator, but the recorded scenes are excluded from
the daily PAR product, so recorded scenes for that geometry are not merged to be
part of the daily PAR. For the Arctic, this constraint in the algorithm results in 1) less
satellite passes contributing to the daily PAR product and 2) less spatial coverage for
the time-integrated L3 products distributed by the OBPG (e.g., Fig. 4.9).
Surface albedo An earlier version of the Ed LUT used a constant surface albedo (0.06
for clear water), independent of the amount of ice cover. A fairly strong negative rela-
tionship between the relative error of the estimates and the increase in SIC was found,
suggesting an increase in PAR underestimation (negative slope) when SIC was increa-
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sing (Laliberte et Belanger, 2014). This was explained by the fact that the presence of
SIC in a pixel increases the surface albedo, which amplifies the surface irradiance by
multiple scattering between the surface and the overlying atmosphere (Gardiner, 1987).
Following this, a sensitivity analysis of the surface albedo was performed through radia-
tive transfer simulations. An example is shown for the 29th of April 1998 when the ship
was in the completely ice covered sector of the Baffin Bay (74.7˚ W, 76.3˚ N) (Fig. 4.11).
Assuming a typical surface albedo for an open ocean surface (0.06), a daily PAR unde-
restimation of 30% was obtained. A very good PAR estimation (underestimation of 3%)
was obtained when coupling open waters As with the modeled surface albedo using SIC
(Eq. 4.2).
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Figure 4.11: Sensitivity analysis to surface albedo performed using SBDART. Open
black circles are in situ instant PAR observations onboard the CCG Pierre Radisson
during the NOW project, gray and black lines are SBDART simulations using As =
0.06 and 0.95, respectively. SZA is shown as open gray circles. Simulations were made
from 8 daily CF, τcl and O3 (ISCCP).
The inclusion of the As as an input parameter to our Ed LUT strongly reduced the
linear negative relationship previously found between SIC and the PAR residual (for
As, p <0.1, R
2 = 0.02), but increased the RMSE of PAR estimation under open wa-
ter conditions (+5%) (Tables 4.2 and 4.3 ; Fig. 4.10b). This may be attributed to a
combination of factors like the overestimation of sea albedo or inexact assumption on
aerosols type and load (or due to ship displacement, see section 4.1). The OBPG algo-
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rithm determines As with aerosols and solar zenithal angle, therefore not varying wind,
sea ice, white caps, or diffuse water reflectance. The algorithm discards icy areas (i.e.,
SIC >10%) because they would be interpreted as cloudy in the PAR algorithm. Alter-
natively, if OBPG could process their PAR product in spite of surface conditions, the
OBPG PAR database would be much more complete, increasing the reliability of the
spatial and temporal bins. Ideally, this would incorporate the ice bidirectional effect at
a pixel-level spatial, temporal and spectral resolution.
Cloudiness Cloudy sky conditions dominate over open waters in the Arctic (Cher-
nokulsky et Mokhov, 2012). The effect of clouds is parameterized as the products of
fractional cloud cover and cloud optical thickness, that is CF × τcl. As illustrated in the
figure 4.10c, the effect of clouds is not related to PAR residuals (p = 0.98 ; Table 4.3).
This means estimates under an overcast sky may be subject to the same error as esti-
mates under clear sky. Small fluctuations decreasing or increasing the effect of clouds,
like sunbreaks or isolated clouds, are equally under-represented at the coarse ISCCP
pixel resolution. Transmission through broken clouds or multiple cloud layers affects
the PAR amplitude, spectral shape, and diffuse-to-direct ratio and is highly position-
dependent. While difficult to quantify, these cloud effects surely increase the inherent
uncertainty associated with the LUT method.
By using coarse ISCCP input for clouds, the LUT method does not precisely account for
transitions in the cloud conditions. Part of a pixel area may be covered with thick clouds
and the other part may be under clear sky conditions, but anywhere in the pixel is a
gradient between the local conditions and the one found with the surrounding pixels,
causing the PAR values to be averaged on relatively large scales. This alters PAR ac-
curacy as soon as the estimate is spatially close to abruptly changing conditions, like
passing from a clear sky to an overcast sky. Moreover, the method does not precisely
distinguish between configurations of the ice-cloud and water-cloud conditions within
the pixel. The presence of sea ice under cloudy conditions have a strong impact on
the PAR. Ignoring the interaction aspect may lead to significant estimation error on
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regional scales. Therefore, as soon as the environmental conditions are distributed hete-
rogeneously within the pixel, there will be an error on a local estimation. Nonetheless,
this effect should fade when large scales are considered.
Chernokulsky and Mokhov (2012) showed that the ISCCP total cloud cover variability
over the Arctic was lower than that observed in situ or by other satellites and reanalysis.
In addition, they showed that the ISCCP cloudiness was underestimated in summer.
This may explain why the LUT method yields higher PAR values when compared to in
situ measurements (Fig. 4.4) or to OBPG estimates in May (Fig. 4.8).
The OBPG algorithm estimates daily PAR from a single satellite pass, but several
passes are available at high latitude providing multiple daily PAR estimates for a single
pixel. The representation of diurnal variability in cloud cover is limited to the number
of valid scenes imaged by the sensor. Theoretically, the OBPG products could be more
precise at high latitudes since more satellite passes are available for the same region,
contributing to the daily average. Binning of multiple satellites (using a weighted mean
with respect to SZA) would overcome the assumption of a stable cloud-surface system,
thus addressing the largest accepted drawback of the OBPG method. Note that the
conversion to flux would be improved if a more accurate (or more representative of Arctic
conditions) cloud bidirectional effect was considered (Macke et al., 1995). Overall, the
method accounts for important parameters (solar elevation and cloud-surface albedo)
but lacks precision to estimate cloud-surface albedo, which may lead to increased errors
in an Arctic environment where in the summertime, cloud cover usually occupies 80%
to 90% of the sky (Warren et al., 1988; Rossow et Schiffer, 1991).
4.6 Conclusion and perspectives
Our evaluation showed that the LUT method is characterized by an uncertainty of 33%
compared to 20% for the OPBG method. This is mainly due to difference in spatial
and temporal resolution of inputs used to interpolate the LUT. The former method
will always represent bulk PAR values for a large region, while the latter will be more
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appropriate for fine-scale features. Since the mean values of the PAR distributions are
quite similar in both cases, the LUT method, when fed with low resolution ISCCP
inputs, is more appropriate for large-scale studies mostly because it covers pixels with
ice and periods of low sun elevation.
The very high temporal resolution of ISCCP input (3 h) did not fully compensate for
its low spatial resolution (280 km). In addition, cloud fraction alone over the ocean
is only accurate to 15-25% in polar regions during summer (Rossow et Garder, 1993).
Radiative transfer calculations have an uncertainty of 3% even when atmospheric pro-
perties are known a priori (Ricchiazzi et al., 1998). Nevertheless, the performance of
the LUT method may be considerably improved if cloud and atmospheric information
with better spatial resolution is used as input. For example, cloud optical thickness and
cloud fraction are already derived from ocean color sensors such as MODIS and MERIS
(and soon from OLCI). Adding new dimensions to the LUT for aerosol and water vapor,
also derived from ocean color sensor, could further improve the method.
The LUT method was initially conceived to include spectral UV-B and UV-A for water
column photochemical modelling purposes. A preliminary validation using GUV-510
measurements at 313 nm (Xie et al., 2012) show similar model performance in the
UVB. In addition, LUTs for under water spectral irradiance (i.e., Ed(λ, 0-)) taking into
account direct and diffuse irradiance specular reflectance are already implemented and
could be made available to the community.
Open waters within the central Arctic ice pack are frequent in summer. Given that
light is available, primary productivity (PP) may be significant in these waters if phyto-
plankton have access to nutrients. Thus, for PP modelling, PAR estimation is relevant
in all sea ice conditions. A step forward for future applications and a significant impro-
vement of the LUT method would be to assume a transmission function for ice cover
and subsequently be able to estimate PAR in the water column under sea ice. Light
transmission model through sea ice and meltpond are now becoming available and used
to assess under-ice primary production (Arndt et Nicolaus, 2014; Ferna´ndez-Me´ndez
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et al., 2015). Adding an ice component to the model would produce a complete and
relevant estimation of the irradiance reaching the water over the whole Arctic ocean,
especially useful to study phytoplankton spring bloom and in-ice or under-ice photo-
chemical processes.
Despite a relatively good precision, the NASA OBPG L3 PAR products should be used
with caution at high latitudes because it is limited to open waters and do not provide
estimates during the period of the year when the sun is just above the horizon (e.g.,
Fig. 4.9). Extending the OBPG’s energy budget approach over sea ice is feasible, but
would require estimating surface albedo and ice absorptance, which is difficult in the
presence of clouds, or when the pixel is partially covered with ice. However, the method
is more accurate, at least in principle, to estimate PAR just below the ocean surface
(the surface albedo term disappears in Eq. 4.3), offering the possibility to obtain useful
estimates of PAR just below sea ice when information about ice cover and type, and
therefore ice transmittance, is available.
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CHAPITRE V
CONCLUSION
Les me´thodes Frouin et Be´langer pour l’estimation de l’e´clairement incident utilise´es
dans les mode`les de PP ont e´te´ e´value´es pour l’environnement Arctique. Les perfor-
mances des me´thodes ont e´te´ e´value´es par rapport a` des donne´esin situ et en comparant
les deux me´thodes. Les incertitudes ont e´te´ analyse´es.
La plus grande force de la me´thode Frouin est qu’elle estime l’e´clairement incident avec
une tre`s bonne re´solution spatiale. Cela dit, elle n’estime pas l’e´clairement incident
lorsqu’il y a de la glace ou que le soleil est bas sur l’horizon, deux conditions qui sont
souvent pre´sentes en Arctique.
La plus grande force de la me´thode Be´langer est qu’elle peut estimer le PAR meˆme en
pre´sence de glace. Par contre, sa plus grande faiblesse est l’estimation sur une petite
superficie, qui peut comporter des erreurs importantes. Ne´anmoins, les re´sultats publie´s
a` partir de cette approche dans le journal Biogeosciences en 2013, sugge´rant une dimi-
nution ge´ne´rale d’environ 10% de l’e´clairement au-dessus de tout l’Arctique sur 11 ans
sont en quelque sorte valide´s vu l’e´tendue spatiale couverte par l’e´tude 2013.
5.1 Les sujets traite´s
Nous avons aborde´ la the´orie ne´cessaire a` la mise en place de l’e´valuation d’une me´thode
satellitaire. Afin de savoir interpre´ter les statistiques qui de´crivent les performances de
cette approche, il est important de connaˆıtre les principes ge´ne´raux qui re´gissent les
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mode`les utilise´s dans l’algorithme. Notamment, nous avons vu :
1. Comment est re´alise´e la te´le´de´tection de la couleur de l’eau.
2. Quelles sont les proprie´te´s optiques apparentes et inhe´rentes des supports phy-
siques dans lesquels se propagent les ondes e´lectromagne´tiques et comment elles
sont de´rive´es.
3. Comment est mode´lise´ le comportement de l’intensite´ des flux radiome´triques
par la the´orie du transfert radiatif.
4. Comment ces concepts sont mis en relation dans les diffe´rentes approches d’esti-
mation de l’e´clairement incident.
Ces notions permettent certainement de mieux comprendre les erreurs relatives aux
mode`les d’estimation de l’e´clairement incident a` la surface. L’autre part qui permet
d’obtenir les meilleures interpre´tations des re´sultats est la confiance que l’on accorde
aux donne´es terrains qui servent a` e´valuer le mode`le. Il est donc important d’avoir les
re´flexions critiques qui permettent d’e´liminer les donne´es in situ pour lesquelles nous
n’avons pas entie`rement confiance en de´veloppant des techniques comme celle qui permet
de relier l’angle ze´nithal solaire attendu a` l’e´clairement qui est observe´ et en e´tablissant
des seuils base´s sur l’expe´rience et la logique. Il est e´galement crucial de re´duire au
maximum l’incertitude lie´e aux donne´es issues des satellites de la couleur de l’eau,
notamment en cre´ant un nouveau produit qui prend en conside´ration la variabilite´ diurne
des nuages et ainsi re´duit la principale source d’erreur de la me´thode, en vue de bien
repre´senter l’approache. On peut ainsi faire confiance a` nos re´sultats et mieux identifier
les situations plus propices a` contenir des erreurs dans les estimations satellitaires.
5.2 La nature et l’envergure du travail
La te´le´de´tection s’est ave´re´e un outil unique et avantageux pour obtenir de l’information
sur un milieu e´loigne´ comme l’oce´an Arctique. La couverture spatiale et temporelle des
produits issus de tels instruments est ine´gale´e. Cette technologie a des applications
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beaucoup plus larges que celles utilise´es dans cette recherche, comme faire les suivis
environnementaux a` partir des composantes atmosphe´riques ou de surface (par exemple,
e´tudier les cycles hydrologiques, le bilan radiatif thermique ou faire le monitorage des
glaciers). E´videmment, toutes ces utilisations ont leurs forces et limites. L’utilisateur
doit eˆtre conscient des deux.
5.3 Perspective
Les tendances pre´disent que la banquise pluriannuelle aura disparue dans les de´cennies
a` venir. Entre autres, la fonte de la glace de premie`re anne´e plus toˆt au printemps
permet de´ja` un de´veloppement pre´coce du phytoplancton par l’apport de lumie`re et
l’acce`s aux nutriments accumule´s pendant l’hiver. Ainsi, la zone ou` se produit la PP
devient plus importante, apportant des changements incertains sur le transfert d’e´nergie
et de matie`re a` travers le re´seau trophique et vers les se´diments du fond de l’oce´an, en
re´troaction avec le climat. Pour bien comprendre ces changements dans la PP, il faudra
non seulement e´tudier la lumie`re, mais aussi les autres conditions et proce´de´s physiques
et bioge´ochimiques qui l’expliquent.
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ANNEXE 1 :
La courbe noire avec l’axe vertical de gauche repre´sente l’e´nergie solaire rec¸ue au sommet
de l’atmosphe`re alors que la courbe grise avec l’axe vertical droit repre´sente le nombre
d’heure d’ensoleillement quotidien. A` partir de l’e´quateur jusqu’a` environ 40˚ , le soleil
passe de plus en plus haut dans le ciel et les journe´es sont de plus en plus longues.
Toujours a` mesure que la latitude augmente, il y a une petite diminution de l’e´nergie
rec¸ue car le soleil passe moins haut dans le ciel. Finalement, lorsqu’on arrive vers les
poˆles, la dure´e du jour compense pour la hauteur du soleil et l’e´nergie journalie`re rec¸ue
est au maximum de l’insolation plane´taire.
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Figure 5.1: L’e´nergie rec¸ue au sommet de l’atmosphe`re et le nombre d’heure d’enso-
leillement en fonction de la latitude au solstice d’e´te´.
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D’une autre perspective, voici l’angle ze´nithal solaire en fonction de l’heure pour diffe´rentes
latitudes. Le premier graphique repre´sente en moyenne le 21 juin alors que le deuxie`me
repre´sente le 21 de´cembre.
Figure 5.2: L’angle ze´nithal solaire pour le solstice d’e´te´
Figure 5.3: L’angle ze´nithal solaire pour le solstice d’hiver
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Finalement, pour pousser plus loin notre compre´hension de la trajectoire du soleil,
comple´tons l’angle ze´nithal solaire pre´sente´ a` la fig. 5.3 avec l’angle azimutale solaire
au cours de la journe´e, par latitude, toujours au solstice d’e´te´. Ici, comme dans certains
manuels, l’angle ze´nithal solaire au couche´ du soleil est 90 ,˚ alors que lorsqu’il est
comple`tement au-dessus de nos teˆtes, il est de 0 .˚ Il est a` noter que dans ce document,
la notation inverse est adopte´e, c’est-a`-dire que l’angle ze´nithal solaire est de 90 lorsque
le soleil est a` l’horizon.
Figure 5.4: L’angle azimuthal et ze´nithal solaire pour le solstice d’e´te´
